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Zusammenfassung 
Diese Arbeit beschäftigt sich mit einer Diagnose einer 
sich im jungen Entwicklungsstadium befindlichen baro-
klinen Wellenstörung in einem baroklinen westl~chen 
Grundstrom und den aus ihr zu ziehenden Folgerungen für 
seine zeitliche Fortentwicklung (barokline Instabilität). 
Die Diagnose beruht auf der Anwendung aller wichtigen 
dynamischen sowie thermodynamischen Gleichungen in nur 
leicht approximierter Form, die zuerst zu zwei Fundamental-
gesetzen (quasi-geostrophisches System) zusammengefaßt 
werden. 
Nach der Erstellung eines analytischen naturnahen und 
hydrostatisch balancierten Modells für eine solche Wellen-
störung kurzer Wellenlänge (etwa 32oo km) und der damit 
möglichen Verfügbarmachunq analytischer Ausdrücke für 
individuelle meteorologische Elemente und verschiedene 
horizon~ale Advektionsprozesse, werden letztere als An-
triebsfunktionen für die Ermittlung der erzwungenen Verti-
kalbewegung verwendet. 
Die w-Gleichung wird unter verschiedenem solchen Antrieb 
gelöst, zuerst als Konsequenz der Wirkung der vertikalen 
Variation der horizontalen Advektion absoluter Vorticity, 
dann als Folge der horizontalen Temperatur-Advektion. 
Schließlich wird das totale Vertikalgeschwindigkeitsfeld 
in einem solchen System als Folge der Summe beider Antriebe 
ermittelt und daraus die horizontale Divergenz-Verteilung 
bestimmt, zusammen mit den sich einstellenden lokalzeit-
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liehen Änderungen der relativen Vorticity und der geo-
potentiellen Höhe. 
Schließlich wird die Sekundärzirkulation, die in einem 
solchen jungen System operiert, zusammen mit jenen Pro-
zessen, die sie erzeugt, besprochen. 
Man kommt zum Schluß, daß solche Systeme erst der hori-
zontalen Vorticity Advektion ihre Weiterentwic~lung und 
Fortpflanzung nach Osten verdanken, bald nach dem Jung-
stadium aber die horizontale Temperatur Advekt~on gleich-
rangig wird und für die weitere Amplitudenvergrößerung der 
Störung maßgeblich Einfluß nimmt. Es bestätigt sich die 
synoptische Erfahrung, daß hohe Jetwinde über der Störung 
henötigt werden (hohe Baroklinität des Massenfeldes quer 
zum Grundstrom) um jene Größenordnung im Vertikalgeschwin-
digkeitsfeld auszulösen, die die Erfahrung erkennen gelehrt 
hat (nahes zusammentreten von Polar- und Subtropenjet). 
Auch die Verringerung der vertikalen Stabilität erweist 
sich als wichtig. 
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Summary 
This paper is concerned with a diagnosis of a baroclinic 
wave disturbance in the nascent stage of its life history 
embedded in a baroclinic westerly basic current and is 
concerned with the consequences of the diagnosis for the 
development in time (baroclinic instability). 
The diagnosis rests upon the application of all important 
dynamic, as well as thermodynamic equations in only 
slightly approximated form, which are condensed into two 
fundamental laws (quasi-geostrophic system) • 
After construction of an analytic and hydrostatically 
b~lanced model of such a wave disturbance of short.wave 
length (ca. 32oo km) according to synoptic experience, 
analytic expressio~s are thus available for individual 
meteorological elements and various horizontal advection-
processes which can be used as forcing functions for the 
determination of the forced vertical motion. 
The w-equation is solved for different forcing terms of 
this kind; firstly as a conseq~ence of the action of the 
vertical variation of absolute vorticity advection and 
secondly as a consequence of horicontal temperature advection. 
Further the total vertical motion field in such a system 
is obtained due to the sum of the above mentioned processes 
and from that the horizontal divergence field can be derived 
tagether with the local changes of relative vorticity and 
geopotential height. 
Finally the "secondary circulation" Operating inside such 
a nascent system is discussed tagether with those processes, 
which are responsible for it. 
One arrives at the conclusion, that such systems owe their 
further development and their propagation towards east at 
first to the hori~ontal advection of absolute vorticity. 
But soon after the nascent stage horizontal temperature 
advection plays an equal role and will be responsible for 
the amplitude growth of the disturbance. It is seen that 
top velocity jet winds above the disturbance are required 
{t.i. large baroclinicity in the massfield cross current) 
in order to obtain an order of magnitude in the vertical 
motion which is in accordance with experience. Synoptic 
evidence shows that the development is particu1arily intense, 
when polar and subtropical jet are closely distant above 
such a nascent disturbance. Also the decrease(increase)of 
the vertical stability seems of rather important influence. 
I. Einleitung, Problemstellung 
In der Strömungsdynamik ist es eine bekannte Tatsache, daß 
Strömungen mit jet-artigem Geschwindigkeitsprofil und daher 
mit starken Stromscherungen beiderseits sowie oberhalb 
und unterhalb der Jet-Achse mit Hinsicht auf überlagerte 
kleine Wellenstörungen instabil werden können. Man meint 
damit den Umstand, daß jede solche Störung, die man einer 
solchen jet-artigen Grundströmung aufprägt, dazu neigt, ih~e 
Amplitude zu vergrößern, während sie im Verlaufe ihres Wachs-
tums dem Grundstrom Energie entzieht. 
Dies trifft in gleicher Weise auch für die atmosphärische 
Westwinddrift (Polarfrontjet) über den ge~äßigten und höheren 
Breiten der Erde zu, da in ihr eingebettete Systeme von 
synoptisch beobachtbarer Größe sich als ein Resultat von 
Instabilität der atmosphärischen Jet-Störmung zu entwickeln 
pflegen. Diese sogenannte "barokline Instabilität" hängt 
primär von der vertikalen Windscherung der Jet-Grundströmung 
ab, d.h. sie hängt entsprechend der thermischen Windgleichung 
vom meridionalen Temperaturgefälle ab und wird daher pri~är 
in der Region der Polarfront-Zone auftreten. Diese Art von 
Instabilität ist jedoch nicht identisch mit der sogenannten 
frontalen Instabilität. 
Von jahrelang durchgeführten synoptischen Studien und synop-
tischen Routine ·Analysen in den Wetterdiensten aller Länder 
weiß man, daß Zyklonen der gemäßigten und-höheren Breiten 
sich entlang der Polarfront als eine Konsequenz barokliner 
Instabilität zu entwickeln pflegen. Man weiß auch, daß sie 
Fig. 1 
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Drei Zeitmomente aus der Lebensgeschichte einer 
sich entwickelnden Zyklone der gemäßigten Breiten 
(schematisch). 
Links~ Wellenstadium 
mitte: Idealstadium 
rechts: schon okkludiertes Wirbelstadium 
Dick ausgezogene Linien: GeopotentiaZfeZd der 5oo mb-
FZäche 
dünn ausgezogene Linien: Bodenisobaren 
gestriahe~te Linien: reZative Topographie Boden-5oombJ 
(geopot. Schichtdicke oder MitteZ-
temperatur) 
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repräsentiert ist, erscheint der Umstand besonders wichtig, 
daß im Anfangsstadium (nascent stage) das Zentrum der Stö-
run~ warm, die Rückseite kalt ist, daß also in den tiefen 
0 Niveaus das Druck- und Temperaturfeld um nahezu 18o außer 
Phase sind. Mit wachsender Höhe und damit allmählichem 
Eintreten in die darüber sich befindliche kurze obere Wellen-
störung richtet sich das Temperaturfeld weitgehend in Phase 
auf das Druckfeld ein, ~o daß der Wellentrog kalt, der Wellen-
rücken warm sind. Dies heißt dann, daß sich die Achse mit 
größter Druckerniedrigung nach oben hin westwärts neigt, 
während sich die Achse wärmster Luft nach oben hin vorwärts 
oder ostwärts neigt, also eine umgekehrte Neigung (tilt) auf-
weist. 
Dieses "out of phase" Verhalten eines jungen baroklinen Systems 
ist enorm wichtig für den Ablauf energetischer Umsetzungen 
und für seine weitere Fortentwicklung zu einem intensiven 
zyklonischen und hochreichenden Wirbel, welcher sich im End-
Stadium durch eine fast vertikale Achsenlage (oder sogar nach 
vorne, also ostwärts, geneigten) auszeichnet ,[s],[7],fs],[1o], [11],[2o]. 
Wie man bald erkannt hat, wird die in der näheren Umgebung der 
Polarfront als Luftmassengegensatz gespeicherte potentielle 
Energie durch Hebung von warmer und Senken von kalter Luft im 
sich entwickelnden Vertikalgeschwindigkeitsfeld freigemacht 
und in kinetische Energie umgesetzt (Sturmerzeugung nach 
M. Margules oder E. Lorenz), ~sJ, ~4]. 
Den physikalisch-dynamischen Gegebenheiten innerhalb eines 
solchen baroklinen zusammengesetzten atmosphärischen Systems 
und den sich daraus zwangsläufig ergebenden wichtigen Kon-
sequenzen für seine instabile Entwicklung kommt daher hohe 
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Bedeutung zu. 
Zur völligen Klarstellung des Gegenstandes, mit dem sich 
die nachfolgende Arbeit befaßt, soll noch ein Beispiel (siehe 
Fig. 2) eines derartigen Voigangs, der sich immer und immer 
wieder innerhalb der atmosphärischen Westwinddrift vollzieht, 
präsentiert werden. Es handelt sich um eine intensive 
Zyklogenese beginnend westlich von England am 11. Februar 197o, 
oo GMT (Wellenstörung, nascent stage) aus der sich im Verlaufe 
von nur 36 Stunden bis zum 12. Februar 197o, 12 GMT ein schon 
okkludierter Sturmwirbel mit einem Kerndruck von 969 mb über 
dem englischen Kanal entwickelt. Das Idealstadium liegt irgend-
wo zwischen dem 11. und 12. II, oo GMT, wurde also rasch 
durchlaufen. Nach der extremsten Wirbelphase mit tiefstem 
K~rndruck füllt sich der Wirbel bei weiterer Okklusion erst 
rascti, dann etwas verlangsamt auf, während er sich bis zur 
östlichen Ostsee ENE-wärts fortbewegt. 
Der in der Fig. 2 eing~rahmte Geburtszustand (siehe l~nke · 
,, 
~ildseite) zeigt nun eine wellenhafte Bodenstörun~ (Kerndruc~ 
1oo7,5 mb)_ gefolgt von einem Bodenhoch östlich von N•ufundland, 
(, 
(> 1o3omb) überlagert von einer oberen Wellenstörun~· re~at~~· 
kurzer Wellenlänge in den höheren Druckniveaus d'r Troposphä~~' 
repräsentiert durch die gestrichelt gezeichneten Linien 
(= Geopotentialfeld der Soo mb Fläche). Diese Wellenlänge 
beträgt in So 0 N etwa 4o bis 45 Längengrade, d.h. etwa 9 oder 
8 solche Wellen auf dem gesamten Bre.itenkreis rund um die Erde. 
Vom Bodentief angefangen neigt sich also die Achse tiefen 
Drucks deutlich bis zum oberen Trog mit wachsender Höhe 
Fig. 2 
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westwärts (Achsenneigung etwa 1:171). 
Was das Temperaturfeld angeht, so ist der weit offene 
Warmsektor der Bodenstörung von warmer Meeresluft mit 
Temperaturen zwischen 12 und ~5°C (oo GMT) erfüllt, während 
westlich der Kaltfront kalte Polarluft (3 bis 7°C) im Be-
reich bis zum Bodenhoch mit NNEwinden südwärts strömt. Das 
Temperaturfeld am Boden ist also mit dem Bodendruckfeld um 
fast 18o0 außer Phase. Das Temperatu~feld ~n der Höhe ist 
durch das wellenförmige schatt~ert~ Band in Fig. 2 repräsen-
tiert, welches die Polarfront in Soo mb symbolisiert. Inner-
halb dieses Bandes sind in charakteristi~cher Weise die 
0 . 0 Isothermen von -27 bis etwa -33 C konzentriert, so daß 
nördlich der Polarfront die kalten Massen {-33° bis -39°C) 
.und südlich von ihr die recht warmen z.T. tropischen Mas..Sen 
{-27 bis -17°C) in der Soo mb Fläche beob~chtet sind. D~durch 
wird offenbar, daß sich die Achse maximaler Temperatur· aufwä:;r:t$ 
, I : 
etwas nach Osten neigt und sich das obere Temperaturfeld in Soo.';mb 
mit dem Geopotentialfeld schon weitgehend in fhase befindet 
. ' 
(kalter Trog ve:rsus w~rmer R~cken). 
In der 3oo bzw. 2oo mb Fläche wird dieses Störungssystem von· 
I 
" ,I 
intensivsten Jet-Winden überweht (siehe Täglichen Wetterber.idhtl., · 
,, ., 
Deutscher Wetterdienst, Jahrgang 95, Nr. 42 1 Seite 7), wbbei 
' I ' ' ' 
neben den Radiosond~nstationen Winde während ,ines F1uqes 
von Neufundland nach England direkt über der Störung von einer 
Stärke von 115 Knoten = 59 m/sec = 213 km/Std. beobachtet 
wurden. Auch Camborne, Valentia und Belmullet melden in diesen 
Höhen durchwegs Winde >1oo Knoten. 
Das Wolken- bzw. Strömu~gsfeld dieser Störung soll noch eine 
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Satellitenaufnahme verdeutlichen (siehe Fig. 3) (siehe FORTAK 
[9] , Titelbild und s. 32). Das Satellitenbild bezieht sich 
etwa auf eine Zeit zwischen 11. II.v oo GMT und 12. II., oo GMT, 
also das Zeitstadium der Idealzyklone oder etwas früher. Deut-
lieh erkennt man den As bzw. N -Schirm an der Vorderseite 
s 
(Warmfront Aufgleitvorgang) sowie die bandartige Struktur des 
Kaltfront-Wolkenfeldes sowie in ihrer Rückseite vorhandene 
offene Zellen von Zellular-Konvektionswolken verschiedenster 
Größe und bandartige Konvektions-Wolken, aus deren Verlauf 
man deutlich den Zustrom der polaren Kaltluft erkennen kann. 
Einer detaillierten Analyse und Diagnose eines solchen An-
fangszustandes unter Zuhilfenahme der gültigen mathem.-physi-
kalisahen Gesetze und den daraus sich ergebenden Folgerungen 
für die weitere instabile Zyklonenentwicklung hinsi~htlich des 
. Antriebs und der sich einstellenden Vertikalbewegung, die 
.. 
maßgeblich das Wolken- und Niederschlagsfeld verursacht, sowie 
der Einrichtung von typischen sekundären Zirkulationen ist die 
nachfolgende Arbeit gewidmet. 
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Fig. 3 Satellitenaufnahme der Wellenzyklone vom 11. Februar 
197o westlich von Irland (aus H. FORTAK, Meteorologie, 
Deutsche Buch-Gern., 1971, Titelbild und Seite 32) 
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II. Die theoretischen Grundlagen zur Diagnose barokliner 
Wellenstörungen 
II.l. Die fundamentalen Gesetze 
Um die beobachtete Struktur barokliner Wellenstörungen d~a~ 
gnostizieren zu können und Konsequenzen, die sich aus ihrem 
physikalischen Aufbau und ihrer internen Struktur ergeben, 
analysieren und ableiten zu können, ist es nötig, 
(A) alle auf die atmosphärische Bewegung anwendbaren funda-
mentalen Gesetze hydrodynamischer und thermodynamischer 
Art heranzuziehen und sie in mathematischer Form darzu-
legen. Da sich die meteorologischen Beobachtungen in der 
freien Atmosphäre nach internationaler Übereinkunft auf 
Flächen konstanten Drucks beziehen, ist es angebracht, die 
Gesetze auf ein mit der Erde mitrotierendes (relatives) 
Koordinatensystem zu beziehen (die beiden horizontalen 
.. . 
Koordinaten x, y weisen positiv nach Osten bzw. nach ~or-
den und als vertikale Koordinate, di~ zum lokalen ~en~th 
weist, wird der Luftdruck p gewählt, der nach u~ten zu~: 
nimmt (nach oben abnimmt); das bedeutet die Wahl eines 
sogenannten isobaren Koordinaten~systems ~der kur~ p-Sy.tems. 
Weiterhin erscheint es notwendig, 
(B) diese Gesetze zu einem etwas vereinfachten GleichungSSatz 
zusammenzufassen, weil sie sich in ursprünglicher Form· 
wenig für eine Diagnose schwierig aufgebauter Störungen 
eignen, obwohl sie einzeln für sich streng anwendbar sind. 
Auch läuft man bei Einzelanwendung Gefahr, Konsequenzen 
aus einem ebenso gültigen Nachbargesetz zu negieren und 
schließlich wird zu zeigen sein, 
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(C) daß geleitet durch sogenannte ''scale" Analysis (Ana~yse 
der Größenskala einzelner Terme) angewandt auf dies~ 
., 
Gleichungen schließlich Beziehungen resultieren, die\;es 
erlauben, wichtige physikalische Vorgänge innerhalb baro-
kliner Störungen, welche sich allein durch die räumliche 
V~rteilung des Geopotentials ~ = gz beschreiben lassen, 
mit den Feldern der lokalzeitl.ichen Veränderung des Geo-
potantials ~ (Druckänderung) und der zu einem Gleichgewicht 
nötigen Vertikalgeschwindigkeit w = dp/dt in Verbindung zu 
bringen. 
Um diese gesteckten Ziele (A), (B), (C) zu realisieren, beginnt 
man am zweckmäßigsten mit den Gesetzen selbst: 
Für Störungen im synoptisch beobachtbaren "scale" gelten für 
die horizontal (entlang im Raum gewellter Druckflächen) ablau-
fende Bewegung, die nach dem 2. Newton'schen Gesetz für das 
relative Koordinatensystem gültigen beiden Bewegungsgleichungen: 
du 
- fv = dt 
dv 
+ fu = dt 
b .. du dv d. t 1 wo eL dt' dt Le ota en, 
• d ~ a a 
mJ.t dt = at + u ax + v ay 
( 1 ) 
( 2) 
Horizontale Komponentenglei7 
chungen der relativen Bew~-
gung 
' ' individuellen Beschleunigungen der Luft 
a 
+ w äP und -fv, fu die entsprechenden 
corioli• aesohleuniqungen in der x- b~w, y-Riohtung ba~eiohnen· 
-s -1 am mit~= 2 n sin ~, n = 7,292 lo sec • Die Glieder-~~ 
- !1 sind die jeweiligen Komponenten der Druckkraft pro Massen-
ay 
einheit mit $ = gz = Geopotential und g = Schwerebeschleunigung. 
Hier und im folgenden gilt wegen des gewählten p-Systems, daß 
alle partiellen Ableitungen auf isobaren Flächen und nicht auf 
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Flächen konstanter Höhe zu nehmen und zu deuten sind. 
w = * ist die "generalisierte" Vertikalgeschwindigkeit 
im p-System. 
Keine Berücksichtigung erfährt dabei di~ Reibung, deren Ein-
flußnahme auf die Bewegung durch den Einbau von Komponenten 
einer Reibungskraft in Gleich. (1) und (2) erfolgen müßte. 
Obwohl grundsätzlich in verschiedenster Weise möglich, soll 
hier Reibungseinfluß noch unberücksichtigt bleiben. 
Die dritte Komponentengleichung der Bewegung reduziert sich 
durch "Saale-Analyse" mit größter Näherung auf das hydrosta-
tische Gleichgewicht, welches im p-System durch die allbekannte 
Beziehung: 
J;; ~ - p 1 p ( 3) Hydrostatische Grundgleichung 
1 
seinen Ausdruck findet, wobei a = -das spez. Volumen und p die 
p 
Dichte der Luft bezeichnen. Die Beziehung {3) kann mit Hinzu-
nahme der Zustandsgleichung für feuchte Luft modifiziert werden. 
Letztere lautet: 
( 4) Zustandsgleichung 
feuchter Luft 
worin Tv = T(1+o,61 q) die virtuelle Temperatur und Rd die Gas-
konstante der trockenen Luft bezeichnen. Der virtuelle Tempera-
turzuschlag o,61 qT enthält die spez. Feuchte q [1o- 3 gr Wasser-
dampf/ gr feuchter Luft] und ist nur in tieferen Niveaus von 
solcher Größe, das T sich wesentlich von T unterscheidet. 
V 
Kombination von Gleich. (4) und (3) ergibt daher die Beziehung: 
I*=-(~) TI (3a) 
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und ihre Integration über eine Schichte kleiner Dicke (Ober-
grenze b, Untergrenze a) liefert die bei der Auswertung eines 
RadioS.Q.Jl-ä_ena ufs tiegs erforderli ehe "barometrische Höhenformel": 
b 
~b- ~a = b~ =- Rd I Tv o(lnp) = 
a 
T 
V 
(3b) 
die eine eindeutige Zuordnung des Geopotentials (oder der geo-
potentiellen Höhe einer Druckfläche) zu gemessenen Druck-, 
Temperatur- sowie Feuchtewerten in der Vertikalen ermöglicht. 
(Siehe auch INT. METEOROL. TABLES, WMO No. 188.TP.94 3.2/3/4, 
Genf 1966). 
Ein weiteres wichtiges Gesetz ist jenes von der Erhaltung der 
Masse, das für das p-Koordinatensystem die einfache Fom: 
au av aw 
+ + = 0 
ax ay ap (5) Kontinuitätsgleichung 
annimmt. Sie ist dem Bau nach ähnlich der Kontinuitätsgleichung 
fu .. r . . k . b 1 M d. a u a v + a w o e~n ~n ompress~ es e ~um ä; + ay äZ = gültig für 
ein z-System, unterscheidet sich aber neben den unterschied-
liehen Ableitungen auf p- oder z-Flächen im dritten Gliede auf 
der linken Seite(~:), wobei w =*die sogenannte "generalisierte" 
Vertikalgeschwindigkeit bezeichnet. Ihre Verknüpfung mit der 
Vertikalgeschwindigkeit w ist etwas schwierig: 
also w = 
"' und nur in erster Näherung gilt w = 
w 
gp 
Ein weiteres Gesetz ist der erste Hauptsatz der Wärmelehre 
oder die thermodynamische Energiegleichung, wie man sagt. 
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In Entropieform lautet sie: 
Q dS d ln T d ln p T = dt = cp dt - R dt = cp d ln e dt (6) 
Thermodynam. 
Energiegleichung 
worin Q das Ausmaß an externer nicht-adiabatischer Wärmezufuhr 
pro Masseneinheit, S die Entropie, cp die spez. Wärme bei kon-
stantem Druck und e die potentielle Temperatur kennzeichnen. 
Letztere ist definiert als: 
R/c p 
= pa 
R 
R/c p 
( 7) 
Definitionsgleichung 
der pot. Tempera-
tur 
Die Beziehungen zwischen den abhängigen Variablen u,v,w,~,a,e (T) 
sind durch den Satz fundamentaler Gleichungen (1) bis (7) voll-
ständig spezifiziert. Natürlich ist dieser Gleichungssatz seit 
langem ein wohlbekanntes Gut meteorologischer Lehre und in je-
dem kompetenten Textbuch nachlesbar z.B. [1o], [11], [12}, [14]. 
II.2. Zusammenfassung der Fundamental-Gesetze zu zwei diagnos-
tischen GZeiehungen~ weitere Approximationen 
obwohl schon etwas vereinfacht erscheint die simultane Verwen-
dungaller in II.1. dargelegten Gesetze schwierig. zum Zwecke 
der Diagnose synoptischer qtörungen empfiehlt es sich daher zu 
versuchen, wenn möglich, fast alles in Termen des Geopotentials 
~ auszudrücken und weitere Näherungen nur insoweit zuzulassen~ 
wenn sie mit synoptischer Erfahrung im Einklang sind und wenn sie 
" ale" mit theoretischer sc Begründung und anderen logischen Ar-
gumenten vertretbar erscheinen. 
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2.1. Die geostrophische geopotentielle Dicke Gleichung 
Hier beginnt man am sinnvollsten mit Gleich. (6). Sie lautet 
in entwickelter Form: 
dS ::::: cp l ~t (ln El) + u L. (ln 0) + V L(ln 8)+w d (ln e) l (6a) Cl.t o Clx ay ap ~ 
Aus Gleich. ( 7) folgt durch logarithmieren: 
c 
ln 8 ::::: ln a - ~ ln p + Konst 
c p 
(7a) und daraus 
ergibt sich, daß p keine abhängige Variable ist (p = Konst auf 
jeder Druckfläche} 
a 
u ä;Cln e) Cl u a a = u -(ln a) a= ax a Clx 
d 
v ä'Y(ln 8) = v Lc 1n a > = v 3y Cl. 
aa 
ay 
d 
at(ln 8) = Cl 1 a a a:t<ln a} = et at 
Verwendet man jetzt noch die hydrostatische Gleich. (3), so gilt 
a"' Cl. = - a~· Dann ist leicht einzusehen, daß sich Gleich. (6a) um-
schreiben läßt in: 
a <- arJ>)+ u a 
at ap ax 
(- dQJ)+ 
ap v a c- !P..> ()y ()p - aw = 
et dS 
c dt p 
a 
= c T Q 
p 
(6b) 
mit a 5 et ae was einem "statischen Stabilitätsparameter" ent-
- e Cl p, 
spricht. 
(;: < 0 ,o> 0 stabil; ;:> o , o<O labil; ;:~o , o~o indifferent) 
F 11 wo e mit dem Druck nbnimmt (mit der Höhe zu-Im ersten a , 
nimmt), wird ein sich von einem beliebigen Niveau aus adiaba-
. h d h mit konstantem e, auf- bzw. absteigendes Luft-tJ.sc , • . . 
teilchen mit einer niedrigeren bzw. höheren pot.Temperatur, 
. d' Umgebung besitzt, ausgezeichnet sein und das Teil-
als s1e 1e 
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chen wird einem Absinken bzw. Auftrieb unterworfen und stets 
zum Ausgangsniveau zurückkehren. Es zeigt also stabiles 
Verhalten. Im zweiten Fall ist es so, daß es sich stets 
weiter von der Ausgangslage entfernt (labiles Verhalten). 
Im letzten Fall behält es, wie immer das Teilchen auch ver-
schoben wird, gleiches e wie die Umgebung und verhält sich somit 
neutral (indifferent). 
Bis auf eine näherungsweise Konstanz des Parameters cr, die an-
genommen wird, und zwar mit guter Rechtfertigung, sind bisher 
keine Approximationen erfolgt. Nun soll aber die Gleich. (6b) 
durch Annahme eines geostrophisch balancierten Windes noch 
weiter abgewandelt werden, d.h. es entfallen in den Gleich. 
( 1) d (2) d · t t 1 hl · · d du d dv d un ~e o a en Besc eun~gungsgl~e er t un t un 
sie lauten dann: 
-f V = - ll 0 g ax 
f u = ll 0 g ay 
(la) oder in Vektor-Notation: 
( 2 a) .iJ u g V g = 
IK X \\7 ~ 
f 
0 
worin W den horizontalen del-Operator der Vektorrechnung be-
zeichnet. Die Annahme eines in erster Näherung geostrophisch 
balancierten Horizontal~indes ist deshalb nicht zu ein-
schränkend, weil die vernachlässigten Beschleunigungen ent-
sprechend einer "Scale Analyse" eine ganze Größenordnung 
-2 -2 (1o cm sec ) kleiner sind als die verbleibenden Glieder 
{ 10 -l -2 cm sec ). 
schließlich vernachlässigen wir noch die nicht-adiabatische 
.. . Gl . h (6b) d h Q d dS - 0 d f" k Erwarmung ~n e~c • , • • o er t = , a .ur so urze 
Zeiträume, die während der Entwicklung einer jungen baroklinen 
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Welle verstreichen z.B. die Strahlungseinwirkung keinesfalls 
den Effekt anderer beibehaltener Entflüsse erreicht und z.B. 
die Zufuhr latenter Kondensationswarme bei noch nicht voller 
zyklonaler Entwicklungsphase ebenfalls zurücktritt. Für Zeit-
Epannen von mehreren Tagea jedoch aollte die diabntische Er-
wärmung stets berücksichtigt werden. 
Mit diesen beiden Näherungen wird dann die Gleich. (6b): 
d 
i:lt ::: - \V •\'if g 
Da in dieser Gleichung sowohl v als auch 
(8) 
a ()9 a2<j> _ 1 li (-R _ l)g 
cr = - -- = reine Funktionen von ~ sindv e ap ~ 2 p ap c 
op p 
sind in ihr nur zwei abhängige Variable, nämlich ~ und w ent-
halten. Sie entstand, um es noch einmal klar zu sagen, aus der 
thermodynamischen Energiegleichung (6) mit Verwendung der Defini-
tionsbeziehung für die pot. Temperatur {7) sowie der hydrosta-
tischen Grundgleichung (3) und den geostrophisch approximierten 
Bewegungsgleichungen (la, 2a). Die nicht-adiabatische Erwärmung 
wurde vernachlässigt. 
Dies ist nun eine der gesuchten Diagnose-Gleichungen und es er-
scheint angebracht, nacheinander die in ihr enthaltenen Glieder 
physikalisch zu interpretieren: 
Das Glied auf der linken Seite von (8): ist die lokalzeitliche 
Änderung an feststehendem Ort der sogenannten "geopotentiellen 
Schichtdicke - ~: ". Diese wiederum ist durch die hydrostatische 
Grundgleichung (3a) direkt pr·;:Jportional der Temperatur T. Der 
Proportionalitätsfaktor (:d) ist für jedes Druckniveau konstant. 
Also bedeutet dieses Glied nichts anderes als die lokalzeitliche 
Änderung der Temperatur in jeder isobaren Fläche gewichtet mit 
I 
[ 
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dem Faktor ( :a). 
Das eLsta Glied auf der rechten Seite von (8):. kann als die 
"horieontale Dicke-Advektion w g •W ~~: }· bezeicfinet werden, 
oder als die horizontale Temperatur-Advektion w •WT" inter-g 
Und schließlich bedeutet das zweite Glied auf der rechten Seite 
von (8) physikalisch ein "adiabatisches Erwärmungs-(Abkühlungs-) 
Glied 11 und bringt jene Temperaturänderungen (Dicke-Änderungen) 
zum Ausdruck, die sich durch Aufsteigen und Expansion oder 
Absinken und Kompression von Luftteilchen in einer stabil ge-
schichteten Umgebung einstellen. 
Hat man aber keine unendlich dünnen Schichten, sondern Schichten 
von endlichem Druckintervall 6p mit einer Mitteltemperatur T, 
so entspricht diesem ein endliches geopotentielles Dicke-Inter-
vall (-6$). [oa der Druck abwärts zunimmt (vertikale Koordinate) 
wird 6$ stets negativ, -6• also stets positiv sein, da $ mit 
dem Druck abnimmt!] Die Gleichung {8) kann dann in einer der 
beiden nachfolgenden äquivalenten Formen umgeschrieben werden: 
Cl - (\V •WT) + ( ~ a) w I (8a) oder T = -at g . 
a (-~<P) = - <w •W(-6$)) + ( 0 ßp) l!J (Sb) 
at g 
Mit Hilfe der Gleich. (8a und b) kann der physikalische opera-
ti ve Mechanismus von Gle i eh. ( 8) bestens dargelegt werden: 
Hat man eine horizontale Zufuhr warmer Luft, also Warmluft-
Advektion oder eine Advektion größerer geopot. Dicke, 
so ist: W •\V'T<O g 
\V •W(-flcp)<O g 
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und daraus folgt eine lokalzeitliche 
Zunahme der Temperatur(~~ > o) 
oder der geopot. Dicke (8{-6cp)/Bt>O) 
Hat man hingegen eine horizontale Zufuhr kalter Luft, also eine 
Kaltluft-Advektion oder eine Advektion kleinerer geopot. Dicke, 
so ist: \V •\'VT>O g 
\V •W (- 6 tjl) > 0 g 
und daraus folgt eine lokalzeitliche 
Abnahme der Temperatur (;~ < 0 ). 
oder der geopot. Dicke (8(-6~)Bt<O): 
Andererseits hat man aufst~igende Luft mit adiabatischer Abküh-
lung, 
so ist: oo<o oder(~ cr)w<O 
(a6p)w<O 
so folgt daraus stets eine lokalzeit• 
· (aT )· liehe Abnahme der Temperatur a t<~ .. 
oder der geopot. Dicke (8(-Atj>)/Bt) 
Hat man hingegen absinkende Luft mit adiabatischer ~rwärmung~ 
so ist: w>O oder (~ a)w>O 
(cr6p)w>O 
um einen noch tieferen quantitativen Einblick zu gewinnen, soll' 
ein numerisches Beispiel präsentiert werden. !m ~iveau von 5So mt 
., 
. . ' 
(siehe Fig. 4 , linkes Bild) erfolgt mit einem gleichförmi~en 
Westwind u = lo rn/sec eine Warmluftadvektion im P~nkt~ ·A •. 
Drei genau S•N orientierte Isothermen repräsentiere~ das Tampe~! 
raturfeld. Ihr horizontaler Abst~nd voneinander b~trägt Soo k~~ 
Oie rechte Seite der Fig. ( 4) zeigt einen vertikalen Quersch.nit.t 
entlang der Linie BAC und enthält in der Mitte durch A eine ver-
tikale Druckschicht von 1oo mb zwischen D und E. 
Die im Punkte A bestimmbare Warmluftadvektion \V •WT = uAT/Ax be-g 
550mb I 
y 
I 8 -20 U=10 
WARM 
I 
Fig. 4 
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trägt dann -1o- 4 grad/sec und dies führt entsprechend (8a bzw. Sb) 
dann zu einer lokalzeitlichen Zunahme der Temperatur in A von 
8,64°C/Tag oder einer Erweiterung der Schichtdicke um 46 gpm/Tag 
(von 1321,5 auf 1367,5 gpm). Der Effekt der Advektion warmer 
Luft in die 1oo mb-Schicht (ED) kinein ist also beträchtlich. 
Nimmt man jetzt an, daß die Mitteltemperatur (T = -25°C) im 
PunktAoder die Schichtdicke (ED) von 1321,5 gpm lokalzeitlich 
trotz der Warmluft-Advektion erhalten bleiben sollen 
(~~ :: a (-Ä<j>)/3t = o), so folgt zwangsläufig, daß zur Aufrechter-
haltung der Stationärität in Gleich. (8a und b) das Vertikalge-
schwindigkeitsglied wirksam werden muß. Die durch horizontale 
Advektion resultierende Temperatur- oder Dicke~Steigerung muß 
durch eine Abkühlung kompensiert werden, wozu adiabatisches Auf-
steigen der Luft zu fordern ist. Die Durchrechnung ergibt, daß 
dieses Gleichgewicht durch ein w von der Größe -3,48 1o~ 3 mb/sec 
'V (was etwa w = 4,6o cm/sec entspricht) erreicht werden kann. 
2.2. Die quasi-geostrophische Vorticity Gleichung 
Nun suchen wir nach einer zweiten Beziehung, die wiederum nur <1> 
. -- ' 
und w enthält und aus mehreren der Fundamentalgesetze herzuleiten 
wäre. Dabei geht man jetzt von den bis auf den Reibungsfluß 
vollständigen beiden Komponentengleichungen (1) und (2) für die·· 
relative Luftbewegung aus, wendet auf (1) den 
und auf (2) den Operator (~x) an und addiert. 
Operator ( -~y) ' 
Dann gelangt ma:n 
als Zusammenfassung auf die jedem modernen Textbuch der Meteo-
rologie entnahmbare Vorticity-Gleichung: 
d dt'<n> 
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+ <n> div \V +(~av_aw~)=o ax ap Cly Clp 
0 ~ + u R + v R + w ~ + ßv Clt Clx Cly Clp + (~+f) div \V + ( dW dV - dW dU)= 0 Clx Clp Cly Clp 
worin die relative Vorticity s ~ ~v 
. oX 
au 
ay der bewegten Luft 
~igentlich als vertikale Komponente des dreidimensionalen •ot 
oder ~url Vektors anzusprechen) und die absolute vorticity 
n = s + f, die Summe der relativen Vorticity der atm. Luft 
plus der Vorticity der sich drehenden Erde f = 2 Q sin ~ , 
Clf bezeichnen. ß = äY 2Q =-- cos ~ ist ein Parameter, der die Ver-
a 
änderlichkeit von f mit der geogr. Breite kennzeichnet und 
div w ist die reine Horizontaldivergenz. 
Die Gleichung (9) wird nun in mehrfacher, aber wohl beg~~ndeter 
Hinsicht v~reinfacht, wie folgt: 
(a) "Scale Analyse"und Erfahrung zeigen, daß die Glieder:, 
w ~; , die vertikale Vorticity-Advektion, und 
(b) 
~ 2.2:, _ ~ Clu . 
ax Clp ay op , das sogenannte Vertikaldrehungs- oder 
Twisting-Glied, klein (lo- 11 ) verglichen mit anderen Glie-
dern der Gl~i eh. ( 9) ( 1 o- 1 0 ) sind. Sie werden daher ver-
nachl!ssigt. 
Im Divergenz-Glied (~ +f) div w zeigt di~ "Saale analyi~s~, g 
daß s die Größe lo- 5 , f die Größe 1o- 4 und div w die GröS~ 
-6 1o besitzt für mittelgroße synoptische syst~me. Hier wird 
daher ~g gegenüber f vernachlässigt. Das Glied lautet dann 
f div \V. 
(c) Der Coriolis-Parameter f kann in eine Taylor-Reihe ent-
wickelt werden mit Bezug auf eine Breite ~ = ~ • Dabei 
0 
werden Glieder höherer Ordnung vernachlässigt: 
(9) 
f=f 
0 
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+(df) •y mit (df) = ß und y = 0 dy ~ dy ~ . 
0 . . 0 
bei ~ = cj> • 
0 
Die beiden verbleibenden Glieder rechts stehen dann, was 
cos ~ 0 L ßL rv ihre Größenordnung angeht im Verhältnis fo = 
sin ~ 
0 
~, 
wenn L die seitliche Ausdehnung der Bewegung bezeichnet. 
L Wenn L << a oder-<< 1, folgt f = f = Konst, wenn f in 
a o 
undifferenzierter Form auftritt, mit der Ausnahme des 
Advektionsgliedes ßv, wo dann ß als konstant behandelt 
wird (sogenannte ß-Ebenen Approximation). 
(d) Der Horizontalwind w und die relative Vorticity ~ werden 
nun geo~trophisch approximiert: 
1 !2. u=u = g f ()y ov ou \\7 2 p 0 t;=t; =__5l __5l mit der einzigen Ausnahme~ = 
ox ay f ' 1 !2. g 0 v=v = g f ox 
0 
nämlich im Divergenzglied f div w. Hier wäre eine geostroph·i-
o 
sehe Approximation unsinnig, wäre in ebenen denn div w g 
V 
Koordinaten:: 0 oder in Polarkoordinaten = -.ag ctg cj>, was 
sicherlich mit der wahren Horizontaldivergen~ wenig gemein-
sam hat. 
· Mit allen diesen Näherungen und Vernachlässigungen reduziert 
sich dann die Vorticity Gleichung (9) auf: 
~~··~ 
. mit I; g 
- w •\V g (9 a) 
Verwendet man jetzt noch im letzten Glied die Kontinuitäts-
gleichung, so.folgt: 
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at; 
___!l = - W •\'V s - \V •W f + f ~ 
at g g g o ap 
mit \V •W f E v ß • g g 
(9b) Quasi-geostrophische 
Vorticity-Gleichung 
Die lokalzeitliche Änderung der geostr. Vorticity (Glied links) 
wird daher durch 3 separate Prozesse erzeugt: 
(a) durch horizontale geostr. relative Vorticity-Advektion 
(\V •W s ) g g 
(b) durch meridionale geostr. Advektion planetarischer 
Vorticity (\V ~gf = v ß) g g 
(c) durch Horizontaldivergenz oder durch eine vertikale 
Änderung der Vertikalgeschwindigkeit w. 
Die Gleichung (9b) ist nun eine zweite Gleichung, neben Gleich. 
(8), die zusammenfassend aus den Fundamentalgesetzen heraus 
entwickelt wurde und die wieder nur das Geopotential .t und dte .. 
Vertikalgeschwindigkeit w zum Inhalt hat. 
Wieder erscheint es sinnvoll, die Glieder die$er Gleichung 
. . . 
physikalisch zu interpretieren, um ihren ArbeitsmechanismU~· 
aufzudecken. Zuerst muß festgestellt werden, daß positive bzw. 
· negative relative Vorticity (t; > oder < p) iri de~ Atmbso~äre 
. g .. ', ' 
der Nordhe~isphäre Zyklonische bzw. anti~yklonische relativ~. 
Vorticity bedeuten, d.h. die Lineargeschwindigkeit .des Wipd~~ 
ni~mt in der Nordhemisphäre im Falle zyklonisoher nach rechtat 
~m Falle antizyklonischer relativer Vorticity n~ch links von 
der Bewegungsrichtung zu. 
Was das erste Glied re eh ts in Glei eh. ( 9) betrifft, gilt das 
Folgende: Weht der geostr. Wind w , wie man sagt, Vorticity-g 
gradient-abwärts, liegt also der Winkel y zwischen den Vektoren 
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wg und w~g irgendwo zwischen 9o 0 über 18o0 bis 27o 0 , so ist 
W g •W ~ = Iw g II~'Vl;g I cos y<O wegen cos y<O. Dann nimmt die geo-
strophische Vorticity als Folge der horizontalen Vorticity-
Advektion lokalzeitlich zu, d.h. entweder wird früher vor-
handene antizyklonische Vorticity abgeschwächt und schließ-
lieh in zyklonische umgeändert oder früher vorhandene zyklo-
nische Vorticity wird an festem Ort mit der Zeit verstärkt. 
Weht hingegen der geostr. Wind w Vorticitygradient-aufwärts 
. g -
(ist y irgendwo zwischen 27o0 über 0° bis 9o0 , also cos y>O), 
so folgt das Umgekehrte (Abschwächung zyklonischer, Steigerung 
antizyklonischer relativer Vorticity an festem Ort mit wachsen-
der Zeit als Folge horizontaler Vorticity-Advektion). 
Hinsichtlich des zweiten Gliedes rechts in Glei eh. ( 9) gilt; 
Für einen nach Norden wehenden Meridionalwind (v >0), d.h. g . 
einen gradient-aufwärts wehenden Wind, da der Gradient der 
planetarischen Vorticity (Wf = 9f/9y: ß) stets positiv (~or~-
wärts gerichtet ist), folgt wg•Wf > O und daher eine'Zl.:mabme. 
antizyklonischer, bzw. eine Abnahme zyklonisoher relativer 
.vorticity mit der Zeit am festen Ort als Folge der planeta-
rischen Vorticity-Advektion (9~ /9t < 0). g 
Für einen nach Süd wehenden Meridionalwind (vg < 0) ist das 
entsprechend Gegensätzliche zu folgern. 
Die physikalische Wirkungsweis~ des dritten Gli$des in Ql. (9) 
ist gebunden an das Vorzeichen der Horizontaldivergenz. 
div w > 0 bedeutet wahre Divergenz, div w < 0 hingegen bedeutet 
K nz de s aorizontalwindes. onverge 
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aw Im ersteren Fall (div w > o, d.h. äP < 0) bei divergentem 
geostrophischen Horizontalwind, stellt sich eine Abnahme der 
zyklonischen oder eine Zunahme der antizyklonischen relativen 
Vorticity an festem Ort mit wachsender Zeit ein (o~ /ot < O). g 
Hingegen wird bei konvergentem g~ostrophischen Horizontalwind 
(div w < o, d.h. ~; > 0), die antizyklonische relative Vorticity 
abgebaut oder die zyklonische intensiviert. <a~ /at > o>. g 
Nachdem nun beide im Abschnitt (II.2.) gewonnenen Gleichungen, 
nämlich G. ( 8) . bzw. ( 9b) eine hinreichende Darlegung und 
Interpretation erfahren haben, verbleibt der letzte ange-
kündigte Schritt (C) zu tun. Die Tatsache, daß beide Gleichungen 
nur die abhängigen Variablen ~ und w enthalten, legt nahe, 
wechselwiese eine der Variablen zu eliminieren. Dies soll im 
Abschnitt (II.3.) jetzt geschehen. 
II.3. Die AbZeitung der sogenannten "geopotentieZZen Tenden• 
GZeiahung" und der "w-GZeiahung" 
·Zuerst soll vermerkt werden, daß ~ g 
3.1. Das quäsi•geostrophische System 
= \v2 <I> 
f . 
0 
und daher a~ /Bt;~ · g ' ... 
': t 
Um aus den Gl. (8) und (9b) die Vertikalgeschwind~gkeit w zu 'I 
eliminieren, multipliziert zuerst die Gl. (8) mit dem Konstan~en 
Faktor f 2 /o und differenziert sie dann gliedweise nach dem 
0 
a Druck (äP) und addiert das Resultat zu Gl. (9b). Der Rechen-
vorgang ist so elementar, daß hier nur das Endergebnis auf-
geführt ist: 
f 
0 
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\V •W ( ~ + f) + g g 0 a fw ·W- !1) Clp \ g Clp 
Diese Gleich. (lo) ist nun von besonderem Interesse, da sie 
die lokalzeitliche Änderung der geopotentiellen Höhe ~ = gz 
(lo) 
(die sogenannte ''geopotentielle Tendenz") zu der geometrischen 
Verteilung von ~ im Raum zu feststehender Zeit in Beziehung setzt, 
weil die Glieder auf der rechten Seite von (lo) alleinige 
Funktionen von ~ sind. ~v , ~ , o sind alle nur von ~ abhängig) . g g 
Diese Gleichung ist daher "prognostischer Natur" und man nennt 
Gleich. (lo) verständlicherweise "Geopotentielle Tendenzglei-
chung". 
Ihr physikalischer Arbeitsmechanismus ist nach den voraus ge-
ll . 
stellten Diskussionen leicht übersehbar. Die Tendenz Clt oder 
besser 2er beim ersten Besehen schwierig erscheinende Operato~ 
f 2 
w2 + ~ :p2 angewendet auf ff ergibt sich als Folge zweier 
Prozesse. Das erst~ Glied rechts ist wieder die horiz. Advektion 
. I 
der absoluten Vorticityi die aus entsp~echenden Advektionen 
der relativen und planetarischen Vorticity ~usammengesetzt ist.' 
bas zweite Glied beinhaltet eine vertikale Änderung der hori-. 
zontalen Temperatur-Advektion (w •W- f1 -g op R . - \V •\'VT) • p g 
3.2. 
Die Ausgangsglei eh ungen ( 8) bzw. ( 9b) können aber auch in 
anderer Weise behandelt werden, um ft zu eliminieren. Dazu 
wendet man auf jedes Glied der Gleich. (8) den Laplace-Operatur 
w2 an und differenziert die Gleich. Cl (9b) nach dem Druck (Clp). 
Subtrahiert man dann das erste vom zweiten Ergebnist so ist 
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~: eliminiert und es resultiert eine diagnostische Gleichung 
für die Vertikalgeschwindigkeit w als alleinige Funktion 
der räumlichen Verteilung von ~ zu feststehender Zeit wie 
folgt: 
L) w = fo L { \V •\'V (t;; +f)} + ..!. w2f~ ·W (- aq,\~ 2 cr ap g g cr g ap·} 
ap 
Diese Gl~i~hung wird sinnvoll als "w-Gleichung~ bezeichnet. 
Auch in dieser Gleichung (11) ergibt sich die linke Seite als 
Folge zweier separater Einflüsse, die auf der rechten Seite 
der Gleichung erscheinen. Davon enthält der erste Term wieder 
(11) 
die horiz. Advektion absoluter (relativer + planetaris~her) 
Vorticity. Aber jetzt steht deren Veränderlichkeit <'*--> in der 
op . 
Vertikalen zur Diskussion. Der zweite Term ist geprägt durch 
die zweifache Ableitung oder Veränderlichkeit (W 2 ) der Tempe-
ratur-Advektion in horizontaler Richtung. 
Abschließend soll nochmals dieses näherungsweis~ gdltige theo~ 
retische Grundkonzept bekannt unter dem Namen: "quasi-geö-
strophisches System" schematisch zusammengefaSt werden (siehe 
umseitig Fig. 5 ), [12]. 
Besonders zu betonen ist noch der Umstand, daß Gleich. (1o) 
und (11) es erlauben, aus einem gegebenen dreidimensionalen· 
Feld des Gabpotentials ~ für eine gegebene Zeit heraus ohne 
detaillierte Messung des Windfeldes die wichtigen Größen !1 Clt 
und w zu ermitteln. Eine solche Diagnose soll nun eingehend 
an Hand eines analytischen Modells für eine junge barokline 
Wellenstörung, die einem baroklinen Grundstrom überlagert wird, 
vorgenommen werden. 
horiz. Bewegungsgleichungen 
(1) (2) 
. ohne Einbau der Reibung 
hydrostatische Grundgleichung 
(3) 
Zustandsgleichung 
feuchter Luft (4) 
Kontinuitätsgleichung 
(Masseoerhaltung) (5) 
Thermodyn. Energiegleichung 
(6) 
... 
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geostroph ische 
Bew.Gieichungen (1a) (2a) 
I 
I 
I 
quasi-geostrophische 
Vorticity-Gleichung 
(9b) \ I '------.,...------~ \ I I I 
I 
I : I 
J--t-------l 
I I 
,f 
y ,, 
I I 
I L L __ 
I. \ 
I \ 
.-----------../ \ 
geostrophische \ 
I===:.; geopot.DickeGieichung Vernach lässig. diabatischer (a) 
Erwärmung r-
1 
Definitionsgleichung der J 
potentiellen Temperatur ~--­
(7) 
Geopotentielle 
Tendenz·Gieichung 
(10) 
W- Gleichung 
(11) 
Fig. 5 Schema für den Ablauf der Gewinnung des quasi-
geostrophischen Gleichungssystems 
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III. Die Konstruktion eines realistischen analytischen 
Modells einer baroklinen Welle im anfänglichen Ent-
wicklungsstadium 
III.l. Die WeZZenst8rung und ihr vertikaZer Aufbau 
Die einleitende Diskussion über junge barokline Wellenstörungen, 
die eine große Bereitschaft für eine rasche Fortentwicklung 
instabiler Art zeigen und sich also vorzugsweise ras~h über 
ein sogenanntes Idealstadium hinaus in ein okkludiertes Wirbel-
stadium mit gleichzeitiger rascher Vertiefung ihres Kerndrucks 
entwickeln, h~t gezeigt, daß ihr vertikaier Aufbau kompliziert 
ist. Die synoptische Erfahrung lehrt, daß zwischen Erdboden 
und Tropopause erhebliche Phasenverschiebungen, sowohl im 
Druckfeld, als auch im Tempraturfeld feststellbar sind. Es. 
sind also Neigungen der Achsen des Tiefdruckt~oges und Hocb-
druckrückens mit wachsender Böhe nach rückwärts (nach Westen, 
wenn die Wellenstörung sich ostwärts fortpflanzt) vorhanden,. 
während das aie begleitende Temp~raturfeld eine ganz andere 
,Phasenverschiebung mit der Höhe aufweist; vorzugs~eise aind 
·die Achsen maximaler oder minimaler Temperatur vorwärts {also 
ostwärts mit wachsender Höhe) geneigt. Man kann sich ·also · 
fragen,, ob ein so gearteter vertikalaufbau überhaupt hydro-. 
~tatisoh balanciert ist und welche generellen theoretischen 
Grundprinzipien erfüllt sein müssen, um eine so schwierige 
vertikale hydrostatische Koppelung aufwärts bis zur Tropopause 
(ca. 25o mb oder 1o,5 km Höhe), also durch eine mächtige 
vertikale Schicht hindurch, möglich zu machen. 
Um dieser Frage nachzugehen, wird die Störung als eine sinus-
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förmige Welle im Geopotentialfeld angenommen, die nur von 
der horizontalen zonalen Koordinate (x) und der vertikalen (p) 
abhängig sein soll: 
<f>w (p) = A<l> (p) sin [kx - a (p) ] (12) 
wobei k = 2~/L die Wellenzahl, L die Wellenlänge und A(p) bzw. 
a(p) die vom Druck (oder Höhe) abhängige Amplitude bzw. Phase 
bezeichnen. Nunmehr koppeln wir diesen druckabhängigen Wellen-
vergang im Geopotentialfeld streng hydrostatisch und erhalten 
bei Erfüllung der hydrostatischen Grundgleichung (3a) das druck-
abhängige und zur Geopotentialwelle hydrostatisch passende 
Temperaturfeld in der Form: 
T (p) 
w {- A' sin [kx-a] + a' A cos [ kx-a]} ( 13) 
wobei R die Gaskonatante der trockenen Luft bedeutet, wenn T 
I 
als virtuelle Temperatur aufgefaßt wird. A aA 
= ap bzw. 
a 1 = ;: bezeichnen die vertikalen Gradienten von A bzw. a 
mit Hinsicht auf den Druck. 
Entwickelt man die beiden Wellen im geschweiften Klammeraus-
druck von (13) durch Anwendung der bekannten trigonometrischen 
Additionsformeln, so lassen sie sich zu einer einzigen Welle 
zusammenfassen: 
(14)' 
I 
deren druckabhängige Amplitude C bzw. Phase y mit A,A ,a,a' 
wie folgt verknüpft sind: 
[ 
I 2 2] 1/2 C(p) = (A ) +(a'A) und tg y = ' -A sin a - a'A cos a I I 
-A cos a + a A sin a 
(15 a,b) 
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Damit charakterisieren~ C(p) = AT(p) und y(p) die Amplitude 
bzw. Phase des druckabhängigen Temperaturfeldes der Wellen-
störung. 
Aus tg y in (15) läßt sich durch Umgruppierung leicht ein 
interessanter Zusammenhang gewinnen: 
dCt 
ap = a' = 
A 
A 
tg (a-y) = A 
A 
tg E ( 16) 
wobei a-y = e: den Phasenunterschieds-Winkel zwischen Geopoten-
tial- und Temperaturfeld bezeichnet. Die Beziehung (16) zeigt, 
daß die vertikale Änderung der Phase et der Geopotentialwelie 
mit Hinsicht auf p direkt proportional dem Verhältnis 
(~:)/A und dem Tangens von e; ist . 
Aus (16) . b . h d . AI I -- ( 1 /A) dA d ( 1 ) h erg~ t s~c ann m~t A = n A durc ap ap 
Integration vom beliebigen Druckniveau (p) bis zum ~rdboden 
p = p herab: 
0 
(ln A) = fp\t:'.). dp oder 
p ~-----------------------------
(p(a'/tg 
A 
e;) dp 
ln .....E- == A oder 
= e p (17) 
Po 
Jede beliebige Wahl des Phasenwinkels a als Funktion von p 1 , 
d.h. Wahl der Phase der Geopotentialwalle und zusätzliche be• 
I 
liebige Wahl des Phasenwinkels y, d.h. Wahl der Phase der Tem-
peraturwelle als Funktion von p, eröffnet den Lösungsgang: 
mit Wahl A~A(p)~A 1 (p)/C(p) 
Po ~~(p) (17a) 
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Auch ist es möglich, die Amplitude A und die Phase ~ als 
Funktionen von (p} vorzugeben, dann ist der Aufbau des Geo-
potentialfeldes bekannt und der weitere Bestimmungsweg ist, 
wie folgt: 
A(p)--~A)- <C (p)--7AT (p) 
( 1 5) 
~ (p)--?)CI. I y (p)----7€ (p) 
(17b) 
Im Prinzip ist es nun (durch Anwendung dieses hydrostatischen 
Koppelungsmechanismus) möglich, eine solche Wahl der Achsen-
neigungen der Geopotential- und der Temperaturwelle zu treffen, 
wie sie die synoptische Erfahrung für junge WeLlenstö~ungen er-
kennen gelehrt hat. (Andere Neigungen interessieren hier nicht, 
die Wahl ist aber beliebi~ frei!) 
Wie schon eingangs erwähnt, ist es für das GeopotentiaLfeld 
solcher Anfangsstörungen charakteristisch, daß sich die Trog-
achse nach rückwärts neigt (westwärts mit zunehmender Höhe) 
und die Achse kältester Temperatur des sie b~gleit~n~en·. 
Temperatur1eldes nach vorne neigt (ostwärts mi~ wachscinder 
Höhe), d.h. entsprechend der F6rm der Beziehungen (12) und (14); 
CI.>O} 
y<O 
· 
0 ~- = a 1 ~ 0 und e: (PhasenunterschiedswinkeJ.) =e~...,.ß>O · 
ap 
Letzteres ist deshalb anzunehmen, da die Neigung im Geopötential~ 
feld stets und immer größer ist als jene im Temperaturfeld. 
zusätzlich zeigt die synoptische Erfahrung, daß das Geopotential-
feld und Temperaturfeld am Erdboden und in den unteren Niveau's 
8 o oder etwas weniger außer Phase sind, d.h. der Tief-mit 1 o 
d kk ·n Bodennähe oder die unmittelbare Vorderseite des ruc ern l. 
. d warm Hingegen verschiebt sich dieses Außerphase-Tiefs s:t.n • 
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Verhalten mit wachsender Höhe (abnehmendem Druck) bald so, 
daß in größeren Höhen (etwa oberhalb Soo mb bis zum Trope-
pausenniveauhinauf (etwa 25omb)) die geopotentielle und 
die thermische Welle weitgehend in Phase sind, d.h. der 
Trog ist kalt, der Rücken warm. 
Diese Feststellungen zeigen, daß E unten groß ist (maximal 18o 0 ) 
und mit wachsender Höhe abnimmt (auf minimal 0°), wobei E ge-
nerell > 0 bleibt. Daraus folgt dann für den Tangens von s, 
daß er bei e: = 9o0 in irgendeinem Niveau zwischen Boden und 
der 25o mb Fläche unendlich groß wird: 
tg s: 
Erdboden 
18o0 oder et- 18o0 < e: < 9o0 
was kleiner 
0 oder etwas 
negativ 
negativ 
(klein) (groß) 
krit.Niveau 
e: = 9o0 
tg E=00 
25o mb Fläche 
0 0 0 9o < e: < 0 0 oder et-
was mehr 
. positiv ·~ . 0 oder etwas 
(groß) (klein) mehr 
Nun gehen wir zurück auf die Beziehung (16) und diese ergibt, 
wegen a' 
> I 
= o, A > o, im kritischen Niveau A = ~ (a'A)/oo '== .o 
oder die Amplitude A der Geopotentialwelle (in looo mb A ~ A ) 
Po 
nimmt vom Boden an bis zu diesem kritischen Niveau mit wachsen~ 
~er Höhe ab (mit wachsendem Druck zu) • Dort nimmt sie dann eine~ 
Minimalwert an und von dort aufwärts nimmt sie wieder zu (mit dem 
Druck ab) • 
1.1. Vier Beispiele als Richtschnur für die Modellgestaltung 
Vier Beispiele sollen nun die Wirkungsweise der hydrostatischen, 
vertikalen Koppelung von Geopotential- und Temperaturfeld einer 
baroklinen Wellenstörung deutlich machen. Dazu dient die Fig. (6). 
In der obersten Reihe der Figur 6 ) sind für einen Vertikal-
schnitt (x horizontal, p vertikal) 4 unterschiedliche Anfangs-
p 
l 
p 
l 
p 
~ 
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4 Beispiele für die Struktur einer baroklinen Wellen-:-
störung. 
obe~e B~td~eihe: 4 Annahmsn Ube~ die Phasenwinket ~ 
bzw. y de~ GeopotentiaZ- bzw. de~ 
Tempe~atul:'wette 
mittZe~e BiZd~eihe: 4 E~gebnisse fU~ das AmpZituden-
ve~häZtnis L Ao 
unte~e BiZd~eihe: 4 E~gebnisse fUr die AmpZitude AT 
der Temperaturwette 
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annahmen für die Phasen a und y zwischen 25o mb und looo mb 
dargest~llt. I~ linken Bild ist eine lineare und großß Zunahme 
von a mi~ wachsendem Druck (Abnahme mit wachsender Höhe) einer 
sinusförmigen gegenübergestellt. Die Verteilung von y ist linear 
und für beide Fälle gleich. 
€ = 90 0 a - y = (tg E = oo) wird 
genau zwischen 25o und looo mb, also in 625 mb, erreicht. Im 
rechten Bild ist wieder eine lineare aber viel kleinere Zunahme 
von a mit zunehmendem Druck gewählt. Die Verteilung ist wieder 
identisch jener im Bild links. Damit rückt jetzt das kritische 
Niveau tiefer berab (s=9o 0 , tg s=oo in Boo mb). Eine weitere 
sinusförmige Verteilung von a wurde so gewählt, daß zwischen 
25o mb und einem fiktiv hohen Druck von 135o mb eine Sinus-Welle 
von a gewählt wurde mit einem Wendepunkt bei Boo mb. Geht man 
jetzt den früher dargelegten Lösungsweg (17a), so ergeben sich 
vertikale Verteilungen At(p) und AT(p) (Amplituden der Geo-
potential- und der Temperaturwelle) für alle 4 Fälle (siehe 
Bilder links und rechts in Fig. ( 6 ), Mitte und entsprechend 
für AT in Fig. ( 6), untere Reihe). A~ in looo mb, als A .be-
~ Po 
zeichnet, soll 4o gpm betragen. 
In allen 4 Fäll~n reduziert sich die Amplitude A oder das nor~ 
mi~rt~ V~rhältnis A/A ,wie erwartet, mit wachsender Habe bis 
Po 
zum kritischen Niveau und dies erfolgt stärker in den beid~n 
Fällen links, weniger ausgeprägt in den beiden Fällen rechts. 
weiterhin zeigt sich, daß je tiefer dieses Niveau herabgesetzt 
ist, desto geringer ist die Reduktion von A. Bei symmetrischer 
Lage dieses Niveaus (beide Fälle, linkes Bild) sind die Kurven 
A/A symmetrisch, so daß in 25o mb wieder die Bodenamplitude A 
Po Po 
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erreicht wird (A/Ap =1). In den beiden anderen Fällen (rechts) 
0 
nimmt A oder A/~p vom kritischen Niveau (Boo mb) an stark 
. 0 
mit wachsender Höhe zu (bis auf 2 bis 3 mal A ) . 
Po 
Die beide~ Bildex in der untersten Reihe der Fig. 6) präsen-
tieren schließlich die mit A = 4o gpm berechneten Vertikalver-
po 
teilungen der Amplitude A der Temperaturwelle. Hier zeigen 
. T 
sich nun unang~nehme oder unerwünschte Reaktionen von AT an der 
oberen Grenze' (25o mb) wie auch an der unteren Grenze (looo mb). 
Wählt man a(p) als linear, so ist a 1 = konstant. Dies hat zur 
Folge, daß sowohl A als auch AT gegen die Grenzen hin sehr rasch 
zunimmt, da dort tg e ~ 0 strebt. Wählt man e = 0 an der oberen 
Grenze (a=ß) oder e= 18o0 an der unteren Begrenzung (looo mb), 
so ergeben sich dort A und AT Werte,die unendlich groß sind. 
Diese Annahmen sind daher unsinnig. Bei den sinusförmigen Ver-
teilungen von a aber ist a 1 an den Grenzen 5 O, also muß bei end-
I 
lichem ~ nach Gleich. (16) A 50 sein, was für A einen Maximalwert 
bedeutet. Dann geht aber (siehe Bild links) AT an der Untergrenze 
I 
(looo mb) nach Gleich. (15a) zu Null, weil a 1 und A :o sind. 
Dies ist ebenfalls unerwünscht. An der oberen Grenze aber ist' 
. 
AT::o erwünscht und steht mit der synoptischen Erfa'hrung in Ein-
klang. 
Nach Durchrechnung einer Vielzahl möglicher Fälle und geleit~t 
durch die dabei gemachten Erfahrungen kann jetzt an ein~ Kon-
struktion eines guten Modells herangegangen werden. Auch bin 
fu··r den Ausdruck aus der elektronischen Rechenma-ich dankbar 
ml.'r Herr Klaus Arpe, einer meiner Mitarbeiter, für schine, den 
1 . aufgebaute Wellenstörungen verfügbar gemacht junge barok :Ln 
hat, um eine Orientierung über die Größenordnung von A~ und 
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AT, a und y, sowie E und damit der Größe der Achsenneigungen 
aus Beobachtungen zu erhalten. Von diesen Daten waren die nach-
folgenden Schritte sehr geleitet, um naturnahe zu bleiben. 
1.2. Das Modell 
·An den Anfang stellt man zunächst die folgenden Überlegungen: 
Tabelle 1 
r::.=a.-y I 
p(J,llb) >0 tg e: a' A A a y 
25o 1o 0 >O 0 0 50 -50 MAX > 0 
25o-77o 1o 0 <E<9o 0 >>0 >0 <0 abnehmend 0 >0 . > <O 
ml.t p 
77o 9o 0 00 MAX>O 0 MIN>O >O <O 
77o-1ooo 0 0 <<0 >0 >0 zunehmend 0 9o <e:<156 . > >0 <O m1.t p 
looo 156° <0 >0 >O MAX=A >0 
Po 
111° -45° 
Diese Tabelle zeigt eine Vorzeichenwahl, die mit den theoreti~ 
sehen Beziehungen in völligem Einklang steht (Gl. 14 bis 17). 
Nun wählt man am besten den Lösungsweg (17b) und gibt A sowie 
a den Beobachtungen entsprechend vor. Für A wurde in 1ooo mb eine 
Amplituds A = 4o gpm gewählt. Dies entspricht ~ann 
p 0 4 2 -2 8o gpm = 784 lo cm sec als Höhenunterschied zwischen Soden-
tief und nachfolgendem Bodenhoch, was mit einer LUftdichte 
p = 1,3 10 ~3 gr/cm3 , einem Druckunterschied von 1o,2 mb ent-
spricht. Dies scheint für eine junge Welle vernünftig. Die 
vertikale Verteilung von A(p) wurde entsprechend der Tabelle 1. 
so gewählt, daß sich den Beobachtungen augepaßt eine doppelt 
so 
große Amplitude in 25o mb (Tropopausenniveau) ergibt, als 
am Boden, also A250 = 2 Ap0 
= So gpm. Im kritischen Niveau 
-43-
(77o mb) soll A770 erreichen (Minimum). Auf der o,6 A Po 
Suche nach einer analytischen Funktion, die noch zusätzlich 
I 
A :o in 25o mb d.h. A = 2 A = Maximum erfüllt, was nach den 
Po 
Beobachtungen sinnvoll ist, bot sich eine Bessel Funktionsver-
teilung nullter. Ordnung J 0 (x) vermehrt um 1 , a 1 so J ( x) + 1 an 0 
(Dabei ist x=0=25o mb, x= 5,52=1ooo mb, x= 3,8=77o mb). Damit 
I d 
ist auch A = äP (J0 (x)+1) vorgegeben. 
Als nächstes wurde nun eine vertikale Verteilung des Phasen-
winkels a(p), so konstruiert, daß sie die Bedingungen in Tabelle 
für a und a 1 erfüllte (Wendepunkt von a und Maximum von a 1 bei 
77o mb,a =5° und a 1 = 0 in 25omb), daß sich aber bei weiterer 
Durchrechnung für die Phase y(p) der Temperaturwelle eine geord-
nete e-potenzartige Änderung von -45° in 1ooo mb bis -5° in 
25o mb ergab. Dies konnte nach wenigen Versuchen erreicht werden; 
Die Fig. ( 7) zeigt in der oberen Reihe die Verteilungen von 
A(p), A (p) sowie von a(p) und a 1 (p) und im unteren Bild rechts 
jene von y(p) und E(p), die sich zwangsläufig daraus ergeben. 
Die weitere Durchrechnung erlaubt nun auch die Amplitude der 
Temperaturwelle AT = i C zu bestimmen (siehe C(p) und AT(p) im 
. Bild unten links in der Fig. ( 7)). Es ergab sich eine mit den 
Beobachtungen in bestem Einklang stehende Verteilung, welche 
0 0 
werte AT zwischen 3 und 4 C bis 5oo mb ausweist, darüber erfolg~ 
ein Abfall von AT bis auf Null in 2So mb 
Damit ist nun alles bekannt und das Modell einer baroklinen 
jungen Welle fertiggestellt. Die Fig. ( 8) präsentiert nun diese 
vertikale Koppelung von Geopotentialwelle (volle Linien) und 
Temperaturwelle (gestrichelte Linien) für 5 Druckniveaus auf~ 
I 
mb 
~ 
I 
mb 
~ 
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Fig. 7 Angaben über das Modell einer baroklinen Wellenstörung 
obe~e Reihe; Zinks: AmpZitude A~ deP GeopotentiaZ-WeZte 
mitte: XndePung von A+ mit dem D~uok 
peohts: Phasen?.VinkeZ a und ~; deP Geopoten-
tiaZüJeZZe 
untePe Reihe; Zinks: AmpZitude C odep AT deP TempePatuP-
7JJeZZe 
mitte und Peohts: Phasenwinkel y deP Tempe-
raturüJelle und Phasenunterachieds-
üJinkeZ e: = a-y 
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Fig. 8 Vertikale Struktur einer baroklinen Wellenstörung 
in verschiedenen Druckflächen 
ausgezogene Linien = GeopotentiaZweZZe in gpm 
gestriaheZte Linien. = TemperaturwetZe in °C 
die beiden kurz gestriaheZten Linien zeigen die 
vertikalen Aahsenneigungen des Tiefdruaktroges 
im GeopotentiaZfeZd und des warmen Rüakens im 
Temperaturfeld 
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wärts von looo bis 25o mb. In der x-Richtung ist die Ausdeh-
nung einer ganzen Wellenlänge L = 36o 0 erfaßt. Die Achsen-
neigungen sind durch die punktierten beiden Linien dargestellt. 
(für das Minimum der Geopotentialwelle nach rückwärts, für das 
Maximum der Temperaturwelle der Störung nach vorwärts). 
IV. Der Grundstrom 
Die modellmäßig so festgelegte barokline Störung wird nun einem 
ebenfalls baroklinen Grundstrom überlagert. Dieser wird der 
Einfachheit wegen als von der y-Koordinate unabhängig gewählt 
(unabhängig von der Breite$). Er soll aber von der Höhe abhän-
gig sein,d.h. mit wachsender Höhe vom Erdboden an aufwärts zu-
nehmen (mit wachsendem Druck· p linear abnehmen). 
Als analytischen Ansatz wird der Folgende gewählt: 
( cf ) y 
0 
( 1 8) 
was besagt, daß quer zum Grundstrom (Index G) in der (y,p)-Ebene 
(Vertikalschnitt entlang eines Meridians) ein Abfall des Geo~ 
potentialfeldes nach Norden hin erfolgt, der mit wachsender 
Höhe (abnehmendem Druck) linear zunimmt. Der Grundstrom er-
rechnet sich dann aus der geostrophischen Beziehung: 
(c) ( 19) 
Dies zeigt, daß u in p=p =looo mb:O ist und in p=Soo mb den g 0 
Wert c erreicht. c wird als lo m/sec angenommen, kann aber be-
liebig gesteigert werden. In 25omb ergibt sich dann u =l,Sc= g 
15 rn/sec. c ist also ein frei wählbarer, konstanter Geschwindig-
keitsparameter. 
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zu (18) gehört natürlich auch ein hydrostatisch balanciertes 
Temperaturfeld: 
o<JlG 
T = - E. -- = G R op ( c f ) y 0 (20) 
Dies bedeutet eine Abnahme der Temperatur.in Richtung zum Pol. 
Gleich. (19) und (2o) erfüllen auch die thermische Windbezie-
Clu 
hung ..-.9:. = ap (-
R ) oTG 
. Das polwärts gerichtete Temperaturge-f0p ay 
fälle ist am stärksten in looo mb und nimmt aufwärts bis 25o mb 
ab. Die Fig. (9) bringt diese Grundstromverhältnisse zur Dar-
stellung. In der oberen Bildreihe (man beachte, daß hier eine 
logarithmische p Koordinate in der Vertikalen gewählt ist) ist 
im linken Bild die ~G-Verteilung entsprechend Gleich. (18)f in 
der Mitte die ug-Verteilung und im rechten Bild die TG-Vertei~ 
lung zwischen 3o0 N und 7o 0 N (Mitte = So0 N) dargestellt. Wie man 
erkennt, nimmt das in jeder Höhe lineare meridionale ~-Gefälle 
von 1ooo mb an, wo es Null ist, aufwärts bis 25o mb zu, wo es 
74o gpm beträgt. Das entsprechende in jeder Höhe ebenfalls lineare 
TG-Gefälle nimmt hingegen von 34°C(unten) bis auf ca. 8°C(oben) 
ab.Die unteren beiden Bilder zeigen die angenommene u -Verteilung 
g . . 
und jene von ~ und T entsprechend langjährig mittleren Januar-
Verhältnissen in 5o0 N. 
Abschließend soll in diesem Abschnitt noch eine Abbildung (si~he 
Fig. (1o}) präsentiert werden, die den Aufbau von Grundstrom 
und barokliner Wellenstörung in 4 unterschiedlichen Niveaus 
(9oo, 7oo, Soo, 3oo mb) zur Darstellung bringt. In der linken 
Bildreihe ist das zum geostrophischen Grundstrom passende meri-
dionale Gefälle des Geopotentialfeldes entsprechend der Gleich. 
(18) für diese 4 Niveaus festgehalten, welches von der x-Koor-
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Fig, 1o Struktur der baroklinen Wellenstörung in 4 unter-
schiedlichen Druckflächen 
Zinke Reihe: Neigung des GeopotentialfeZdes passend 
zum Grundstrom 
mittZe~e Reihe: Neigung des GeopotentiaZfeZdes der 
aberlagerten WetZenstörung 
rechte Reihe: GeopotentiaZfeZd (ausgezogene Linien) 
Temperaturfeld (gestrichelte Linien) 
-So-
dinate unabhängig ist und sich mit wachsender Höhe verstärkt. 
In der mittleren Bilderreihe ist das Geopotential-Feld der über-
lagerten Wellenstörung nach Gleich. (12) bildlich präsentiert, 
das von der y-Koordinate unabhängig ist. Es zeigt die schwächste 
Amplitude in 7oo mb (eigentlich 77o mb) und eine mehr als doppelt 
so große Amplitude in 3oo mb (79 gpm) als in 9oo mb (3o gpm). 
In Kombination liefert die linke plus die mittlere Bildreihe 
die rechte Bildserie, wobei nun die Phasenverschiebung mit der 
Höhe berücksichtigt wurde. Dem kombinierten Geopotential-Feld 
(Grundstrom plus Welle) ist auch noch das Temperaturfeld von 
Grundstrom plus Welle hinzugefügt, wobei der Schnitt beider 
Isoliniensätze die horizontale Baroklinität in den einzelnen 
Druckflächen deutlich erkennbar werden läßt. 
V. Analytische Ausdrücke zum Zweck einer Diagnose des baroklinen 
Systems (Grundstrom plus überlagerter Wellenstörung) 
Für eine Durchrechnung und Anwendung des in Abschnitt II ent-
wickelten ''quasi-geostrophischen Systems" ist es nun· notwendig, 
einzelne Größen und ganze, in diesen Beziehungen enthaltene 
Glieder formelmäßig und auch bildlich darzustellen und zu dis-
kutieren. Es ergeben sich nacheinander: 
(1) das Geopotentialfeld: 
c/l(x,y,p) =- 2/1_'2.._\(cf) y+A(p) sin (kx-a(p)): 
\ p 0) o 
(2) die vertikale Änderung des Geopotentialfeldes: 
li = ~(cf )y + {A'sin (kx-a)-(a'A) cos (kx-a>} ap Po o 
2 
= ---(cf )y - C sin (kx-y) 
Po o 
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(3) das Temperaturfeld: 
T = - P !t = - E (~(cf )y)+ ~ C sin (kx-y) R Clp R p
0 
o R 
(4) der zonale geostrophisch balancierte Grundstrom: 
u ,= - -
1 
.!9:.. = 2 (1-.:e_) c g f Cly p 
0 0 
(5) die meridionale Windkomponente: 
(6) 
!!= ax 
kA f cos (kx-a) 
0 
die relative Vorticity: 
~ -- 8vn -- - k2A 
.., ----"- f sin (kx-a) g 8x 
0 
(7) die horizontale Temperaturadvektion: 
\Vg•\VT = i j2(1-}.j(ck) C cos (kx-y) 2 (ck) A cos (kx-a) t 
Po f 
(8) die horizontale Advektion 
w g •W ( -*) = 12 ( 1-t) ( ck) geopotentieller Dicke: 2 c cos (kx-y)·- -. (ck)A Po 
(9) die horizontale Advektion relativer Vorticity: 
vg•W<g = ug :~g = ( 2(1-t)c)(-k:: cos (kx-•>) 
cos (l<:x-a)t 
(1o) die horizontale Advektion der 
kA 
planetarischen Vorticity: 
( 11) 
V •Wf = ßv = ß f cos (kx-a) g g 0 
die horizontale Advektion der 
\V •\ii(F; +f) = l2(1-1L\(ck 2 )-ß~ 
g g Po) ) 
( ß= 2..! = 
2 &1 cos cp) 
. ay a 
absoluten 
( 
kA 
-f
0 
cos 
Vorticity: 
(kx-a >) 
(12) die vertikale Änderung der horiz. Advektion relativer 
Vorticity: 
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(13) die vertikale Änderung der horiz. Advektion planeta-
rischer Vorticity: 
== -
ß k c cos (kx-y) 
(J 
(14) die vertikale Änderung der horiz. Advektion absoluter 
Vorticity: 
fo _!_{\v •\'V (i; +f)}. = lz(l- g_) (ck2 -ß) ~ k c cos(kx-y)+ k {zck2A\cos(kx·-a.) 
(J Clp g g p 0 ) (J (J \ p 0 ) . 
(15) der Laplace-Operator angewandt auf die horiz. Dicke-
Advektion: · ~ J h·\9~;~)! =l-2~ ~)ck2 )l : c cos(kx-y)+ ~ (2c~:A)=s(kx-a) 
(16) Summe von (14) und 
Gleichung (11)): 
(w2 + f~ ~) w= - ß 
\ (J dp 2 
(15); (gesamte rechte Seite der w-
k k (4ck
2
) 
- C cos(kx-y)+- ------ A cos(kx-a.) (J (J p 
0 
Für eine Durchrechnung wählt man nun die nachfolgenden Größen: 
Tabelle 2 
f =1,1172 1o -4 -1 entsprechend <j>=5o0 N, a=6371 km, Q=7,292 1o -5 sec sec 
0 
ß =1,4714 1o -13 -1 -1 cm sec 
k-~ = 1,9535 lo -8 -1 entsprechend einer Wellenlänge von L=3216 km. cm 0 L Das bedeutet 8 Wellen um den Breitenkreis So N. 
-4 4 2 -2 a. ae entsprechend etwa einer mittleren Abnahme ' 
cr=lo cm /gr sec =-- --e ap der Temperatur mit der Höhe von -o,75/1oo m. 
-1 
Diese Tabelle zeigt~ daß hier eine relativ kurze Welle betrachtet 
<.J 
i. 
werden soll, die zwischen dem Minimum und dem stromabwärts voraus-
eilenden Maximum im Geopotentialfeld nur L/2 = 16o8 km Längener-
streckung besitzt. 
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Eine Serie von Bildern soll nun die vertikale Struktur 
dieses gewählten Systems und ihre Variabilität mit der geogr. 
Länge (entlang des Breitenkreises 5o 0 N) näher beleuchten. Man 
beginnt am besten mit dem Feld des Geopotentials (1}, der Tem-
peratur (3) und dem geopot. Dickefeld (2), wobei letzteres 
bis auf einen druckabhängigen Faktor <i> eng mit dem Tempe-
raturfeld verknüpft ist (siehe Fig. ( 11)). 
Die Fig. (11) zeigt im oberen Bild das Geopotentialfeld der 
Wellenstörung entsprechend dem Ansatz nach Gleich. (12). Man 
erkennt die starke Rückwärts(westwärts)-Neigung der Trog- bzw. 
Rückenachse von looo bis etwa 5oo mb aufwärts; (ca. 1/161). Von 
dort aufwärts bis 25o mb verlaufen diese Achsen fast vertikal 
(ca. 1/12,5). Was die Amplitude· angeht, so ist sie oben groß 
(So gpm) und unten (4o gpm) mit einer leichten Verringerung 
in der Nähe der 77omb-Fläche. Weiterhin zeigt die Fig. (11) 
im untersten Bild das Temperaturfeld der Wellenstörung ent-
sprechend Gleich. (14). Hier neigt sich die Achse maximaler 
bzw. minimaler Temperatur e-Potenz ~artig mit wachsender Höhe 
vorwärts (ostwärts) und die Amplitude nimmt von 1ooo mb an auf-
wärts ab, mit einer leichten Störung dieser Abnahme nahe der 
77o mb-Fläche. Aus diesen beiden Bildern wird die hohe barokline 
Struktur der Wellenstörung erkennbar, denn vom dreidimensionalen 
Solenoidvektor ~ = - (WaxWp) gültig für ein z-Koordinatensystem 
~·~ fi~di;s:r:~et;}k::::::: ::: :::nK:::o:::::n~:~::p::leitungen 
auf solche gültig für ein p-System transformiert, so ergibt sich 
für die Baroklinität in dieser Ebene: ~y = ~ ;(;~) ,wobei ;~ 
p 
Fig •. 11 
[grad c] 
Das Geopotentialfeld, seine vertikale Änderung und das 
Temperaturfeld der Wellenstörung. 
Dieses Bitd ist ein ve~tikale~ QuerschnittJ mit eine~ 
horizontalen Erstreckung von eine~ WeZZenZänge L ~ 36o 0 
(k = 2~/L) und eine~ vertikalen Auedehnung von ?5o mb 
(unten 1oooJ oben 26o mb). 
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auf einer isobaren Fläche zu bilden ist. Damit findet die 
Baroklinität ihren sichtbaren Ausdruck durch den horizontalen 
Gradienten des Temperaturfeldes. Wie das unterste Bild der 
Fig. (11) dann zeigt, ist sie in der Region oberhalb des Bo-
dentiefs und oberhalb des Bodenhochs am größten, aber von wechseln-
dem Vorzeichen, was einen unterschiedlichen Umlauf um die Solenoide 
anzeigt. Zusätzlich kann man zeigen, daß bei geostrophischem 
Gleichgewicht die vertikale Änderung des Meridionalwindes v 
· av g 
dieser Baroklinität in der (xp)-Ebene proportional ist: ~ = 
oJ? 
-[1/(pTf)J (;:) p (siehe z.B. S. Petterssen (1956) s. 1o6-1o.8). 
Die Gültigkeit dieser Beziehung kann am später gezeigten Bild 
für v leicht nachgeprüft werden. g 
Was das mittlere Bild der Fig. (11), nämlich die vertikale Än-
derung des G~opoterttialfeldes, betrifft, so ist sie bis auf einen 
Faktor und ein umgekehrtes Vorzeichen mit dem mittleren Bild für 
T identisch, weil ~; = - a R = ... (-) T. p 
Da dieser Faktor (~) in 1ooomb nur o,o29, in 25omb aber o,12o p 
grad/gpm mb beträgt, werden die unteren Werte von T geschwächt, 
die oberen Werte gesteigert und das Maximum von ~ in di~ Schicht 
zwischen 6oo und 4oo mb verlagert. 
Als nächstes sollen die Verteilungen der meridionalen 
digkeitskompohente vg (5) und der relati~en Vorticity 
Geschwin-
av 
~ = --fi (8) q ax 
diskutiert werden (siehe Fig. 12). Da v 9 dem Cosinus von (kx-~) 
proportional ist, fallen die Achsen maximalen oder minimalen v g 
(maximalen S-bzw. maximalen N-Windes) mit den geneigten Achsen 
verschwindendem ~ im Geopotentialfeld zusammen, während v
9 
an 
den geneigten Trog- und Rückenachsen identisch null wird (siehe 
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I 
Fig. 12 Das Feld der relativen Vorticity und der meridionalen 
Geschwindigkeitskomponente der Wellenstörung 
(ErkZärungen wie unter Fig. 11) 
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Fi g. ( 12) oberes Bild) . Während in 1 ooo mb der stärkste 
S-Wind zwischen Bodentief und Bodenhoch mit ca. 7 rn/sec 
weht (bzw. der stärkste N-Wind zwischen Bodenhoch und Boden-
tief) findet sich der stärkste S-Wind in der Höhe etwa vertikal 
über dem Bodentief und der stärkste N-Wind fast vertikal über 
dem Bodenhoch. Die starke Windänderung mit der Höhe an diesen 
beiden Stellen steht, wie schon vorstehend ausgeführt, im Ein-
klang der starken Baroklinität in der (x,p)-Ebene vertikal ober-
halb des Bodentiefs und -hochs. Das untere Bild in Fig. (12) 
zeigt 
wegen 
die 
au 
_!J_ 
ay 
Verteilung der relativen Vorticity s . Diese ist g 
= 0 nur von x und p abhängig und erfüllt daher wegen 
der geostrophischen Balance (siehe Gleich. 1a, 2a) die Bedin-
gungen: 
av a 
sg = ax g = ax 
1 d</1 
f dX 
0 
_ ~ w2 <P= -(~ 2 ) <fi. Sie ist also mit dem 
0 0 
konstanten und negativen Faktor 
k2 
{-~) direkt dem Geopotential-
o 
feld proportional. Wie das Bild ~eigt, fallen daher die geneigten 
Achsen des Geopotentialfeldes mit den Achsen maximalen bzw. 
minimalen sg zusammen. Entlang der ~rogachse (</! negativ) ist sg 
maximal und positiv, was maximale zyklonische relative Vorticity 
bedeutet. Entlang der Rückenachse (</! positiv) ist ~ . maximal g 
und negativ, was antizyklonische relative Vorticity anzeigt. 
Entlang beidar Achsen mit verschwindendem $, ist auch ;
9
:o. Die 
numerische Größe erreicht im Bodentiefzentrum +1,34, im Höhen• 
-5 -1 trog 2,68 1o sec an zyklonischer, im Bodenhoch -1,34 und 
-5 -1 Höhenrücken -2,68 1o sec an antizyklonischer Vorticity. 
Die nächste Fig. (13) präsentiert di~ horizontale Temperatur-
advektion \V •\'VT ('1) (oberes Bild) und die horizontale Dicke g 
Fig. 13 
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1./2 
I 
180 200 
Die· horizontale Temperatur-Advektion und jene der 
geopotentiellen Schichtdicke 
(Erk~ärungen wie unter Fig, 11) 
-59-
Advektion \vg•\'1/ (-~!) (8) (unteres Bild). Diese beiden Advektionen 
sind natürlich wieder bis auf den Faktor (~) einander identisch. 
w •WT besteht aus zwei advektiven Anteilen nämlich u (aT/ox) g g 
und v (oT/ay). Der erste davon ist als zonale Advektion zu be-g 
zeichnen und kombiniert die in jeder Druckfläche konstante Grund-
stromgeschwindigkeit u (p) mit dem Gefälle der Temperatur in der g 
x-Richtung, das lediglich durch die Wellenstörung erzeugt ist. 
Andererseits tritt im zweiten meridional advektiven Anteil die 
Meridionalgeschwindigkeit v , die nur mit der Wellenstörung g 
allein verknüpft ist, in Kombination mit dem Gefälle der Tempe-
ratur in der y-Richtung auf, welches mit der vertikalen Ände-
rung des Grundstroms verbunden ist (thermische Windgleichung!). 
In großen Zügen betrachtet zeigt die Fig. ( 13), oberes Bild in 
der Region über dem Bodentief und westlich der Trogachse Kalt-
luftadvektion (W •WT>O). Diese nimmt mit der Höhe stark ab g 
(mit dem Druck zu) und geht sogar in hohen Schichten in Warm-
luftadvektion über. Hingegen zeigt sich in der Region über dem 
Bodenhoch, bzw. westlich der Rückenachse horizontale Advektion 
warmer Luft (wg•WT<O), die mit wachsender Höhe zunimmt (mit 
wachsendem bruck abnimmt) und in den hohen Schichten sogar in. 
Kaltluftadvektion übergeht. Wie dem oberen Bild der Fig. ( 13) 
zu entnehmen ist, hat die horizontale Advektion warmer (kalter) 
Luft in eine Schicht bestehend aus einem Intervall konstanten 
Drucks hinein, eine Zunahme (Abnahme) der geopotentiellen 
Dicke der Schicht zur Folge, wie schon früher anhand eines 
Beispiels bei der Diskussion der Gleich. (8, 8a, 8b) eingehend 
erläutert wurde. Auf diesen wichtigen Mechanismus und seine 
Auswirkung auf die Vertikalgeschwindigkeit sowie die lokal-
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zeitliche Änderung von ~ komme ich noch später eingehend 
zurück. 
Nun wollen wir uns der horizontalen Vorticity Advektion zu-
wenden (siehe Fig. ( 14)) . Sie findet ihren Ausdruck durch die 
Advektion der absoluten Vorticity w •W(~ +f) (11) und diese ist g g 
die Summe der relativen und der planetarischen Vorticity Advektion, 
o/ ·W~ (9) bzw. w •Wf (1o). Alle drei sind dem Cosinus von g g g 
(kx-a) proportional, was wieder anzeigt, daß die intensivste 
horizontale Vorticity Advektion jeder der 3 Arten auf halbem 
Weg zwischen den geneigten Achsen des Geopotentialfeldes er-
folgen und entlang der Trog- als auch der Rückenachse selbst 
identisch gleich null werden muß. Dies zeigen alle 3 Bilder 
der Fig. (14). Positive Werte bede1.;1ten dabei eine Advektion anti-
zyklonischer (also negativer) Vorticity und negatiye Werte zeigen 
eine Advektion zyklonischer (also positiver) Vorticity an. Hin-
sichtlich der Größenordnung kann man sich besser informieren, wenn 
man die Ausdrücke (9" 1o" 11) etwas 
u (-k 2v) undw •Wf = v (ß) mit ß = g g g g 
'2 
v (-k u +ß). Dies wiederum beweist, g g 
umschreibt. Dann ist w ·W~ = g g 
~~· Also ist wg•W(~g+f) = 
daß alle 3 Advektionen pro-
portianal v sind, also proportional cos(kx-a), was schon vor-g 
stehend erwähnt wurde. Wie das oberste Bild der Fig. ( 14} zeigt, 
ist wegen der Zunahme von ug und vg mit dsr Höhe die Advektion 
w ·W~ in den höheren Niveaus intensiv un~ in den tieferen g g 
Schichten wenig effektiv. Die starke Veränderlichkeit dieser 
Advektion mit der Höhe konzentriert sich etwa auf die Regionen 
oberhalb des Bodentiefs und -hochs und dies sind auch die Be-
reiche östlich des Höhentrogs bzw. östlich des Höhenrückens. 
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horizontale Advektion der absoluten Vaticity V9 ·V (s9 +f) [10"10sec"2] 
Fig. 14 Die horizontalen Advektionen relativer, planetarischer 
und absoluter Vorticity 
(E~k~~~ungen wie unte~ Fig. 11) 
80 
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Was das mittlere Bild in Fig. (14) angeht, so ist die plane-
tarische Vorticity Advektion v ß einfach eine Wiedergabe des g 
Bildes für v mit dem konstanten Multiplikationsfaktor g 
-13 -1 -1 ß = 1,4714 lo cm sec • Diese Advektion zeigt für die 
gewählte relativ kurze Welle positive Werte östlich des Höhen-
troges oberhalb des Bodentiefs und negative östlich des Höhen-
rückens oberhalb des Bodenhochs. 
Diese beiden Bilder ergeben nun zusammen betrachtet, daß in den 
oberen Niveaus beide Advektionen am intensivsten sind und daß 
im Bereich östlich des oberen Wellentroges: 
w ·W~ <0 ist, weil der dort wehende SW-Wind vom positiven g g 
(zyklonischen} Vorticity Maximum im Wellentrog gegen 
das negative (antizyklonische) im Wellenrücken gerichtet 
ist, also wie man sagt "gradient abwärts" weht. 
Hingegen ist w •Wf>O, da der dort wehende Südwind v "gradient g g 
aufwärts" relativ zum Gradienten der planetarischen Vor-
ticity (f nach Norden zunehmend) Weht. Dies ist auch 
leicht aus v >O also ßv >0 ersichtlich. g g 
Also folgt das interessante Resultat, daß diese beiden Advektionen 
wechselndes Vorzeichen besitzen und sich daher gegenseitig kom-
pensieren (siehe Fig. ( 14)). 
Für den Bereich östlich des oberen Wellenrückens gilt mit ähnlicher 
Argumentation das Umgekehrte (\V •\V'~ >0, \V •Wf<O). g g g 
Nunmehr wird auf die quasi-geostrophische Vorticity-Gleichung 
(9b) verwiesen, in welche, wenn man vorerst einmal vom Glied 
f ~w absieht, diese beiden Advektionen eingehen und eine lokal-
o op a s 
zeitliche Änderung ~ der rel. Vorticity bedingen. Dann ergibt 
sich, daß östlich des Höhentroges, also etwa am Wendepunkt strom-
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abwärts die rel. Vorticity, die dort Null ist, als Folge 
von w •Ws lokalzeitlich zunimmt (also zyklonische Vorticity g 
erzeugt wird oder eine Trogbildung erfolgt), während als Folge 
von w •Wf dort eine antizyklonische Vorticity Erzeugung einge-g 
leitet wird. D.h. dann, daß als Folge von horiz. relativer 
Vorticity-Advektion die Welle sich speziell in den oberen Niveaus 
ostwärts verlagern wird. Ganz im Gegensatz dazu wird die plane-
tarische Vorticity Advektion den Wellentrog und -rücken mit der 
Zeit westwärts gegen den advektierenden Wind verschieben (retro-
grade Verlagerung oder kurz als "Retrogression" bezeichnet). 
Die schließliehe Verlagerung als Summe beider sich kompensie-
as 
renden Advektionen, läßt sich anhand der Beziehung ___:_g_ = at 
- w •W(~ +f) = v (k 2 u -ß) ermitteln. östlich des· Höhentroges g g g g 
ist v (als Südwind) stets positiv und daher 
g 2 
Stationärität der Welle u = f_2 = ßL 2 oder L g k 47f s 
gilt: für eine 
= 27T Iu /ß für g 
ßL 2 . 
eine ostwärts Verlagerung (stromabwärts) ug> ---2 ; L<L 6 
47f ßL 2 
und für eine westwärts Verlagerung (stromaufwärts) u < ---
g 47f2 
L>L 
s 
Tabelle 3 
ß 
-1 -1 (cm sec ) 2 3,85 1o 15 2o 3o 4o 
1,4714 1o-13 2316 
L
5 
(km) ' 
3276 4o12 4633 518o 6344 
~ 
7325 ~ 8972 . .1o36o 
Für die Breite 5o 0 N präsentiert die Tabelle ( 3) die für eine 
stationär verharrende Wellenstörung bei variabler Grundstromge-
schwindigkeit ug(2 bis 4o rn/sec) zu fordernde Wellenlänge L
5
• Man 
erkennt, daß die gewählte relativ kurze Wellenlänge L von 3216 km 
fast im ganzen u -Bereich die Bedingung L<L einhält. Diese g s 
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Welle muß sich also ostwärts (stromabwärts) fortpflanzen. 
Lediglich für schwache Grundstromgeschwindigkeit <3,85 rn/sec 
pflanzt sie sich westwärts (stromaufwärts) fort und bei 
u =3,85 rn/sec verharrt sie stationär. Dies entspricht bei g 
dem gewählten Vertikalprofil von u einer Druckfläche von g 
8o7,5 mb. Daher wird sich die Welle unterhalb von ca. 8oo mb 
als Folge des dort dominierenden Einflusses der planetarischen 
über die relative Vorticity-Advektion westwärts· verlagern. 
Auch kann man der Tabelle ( 3 ) entnehmen, daß für etwas ge-
steigerte Grundstromgeschwindigkeit es nur den langen oder sehr 
langen Wellen möglich wird, sich westwärts zu verlagern. 
Diese aus der divergenz-freien Vorticity-Gleichung abgeleiteten 
wichtigen Schlußfolgerungen (Vernachlässigung des Terms f
0 
~~) 
sind im vollen Einklang mit der klassischen Wellentheorie 
C. G. Ras sby' s für eine divergenzfreie Atmosphäre, [ 11], [12], [14], [16] • 
Betrachtet man nun das untere Bild der Fig. (14), welches die 
horiz. Advektion der absoluten Vorticity zur Darstellung bringt, 
so lassen sich alle vorstehend genannten Eigenheiten sofort ab-
lesen. Diese Advektion ist in den oberen Schichten oberhalb des 
Bodentiefs östlich des Höhentroges stark negativ (Zufuhr zyklo-
nischer absoluter Vorticity) und oberhalb des Bodenhochs östlich 
des Höhenrückens stark positiv {Zufuhr antizyklonischer Vorti-
city. Sie ist entlang der Trog- und Rückenachse des Geopotential-
feldes identisch null. 
Knapp unterhalb von 8oo mb dreht sich das Vorzeichen des Termes 
um, weil sich hier die planetarische Vorticity als dominant 
erweist. 
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Als eine wichtige Erkenntnis aus dieser Vorticity-Diagnose 
ergibt sich, daß Vorticity-Advektion sich als ein Prozess 
erweist, der unfähig ist, die Stärke einer solchen Wellen-
Störung zu ändern, sondern ihre Wirkung besteht nur darin, die 
Welle horizontal weiter ostwärts (Grundstrom abwärts) zu ver-
lagern. Dies gilt für die relativ kurzen Wellen, während die 
langen westwärts gegen die Grundstromsrichtung verschoben werden. 
Nunmehr erscheinen alle Voraussetzungen und Kenntnisse gegeben, 
um jene Konsequenzen klarzulegen, die sich aus einer Anwendung 
der beiden Gleichungen für w und * (Glei eh. ( 1o) und ( 11) im 
Fal~e einer baroklinen Wellenstörung ergeben. Dies soll im 
Abschnitt VI. geschehen. 
VI. Die Anwendung des quasi-geostrophischen Systems auf eine 
einem baroklinen Grundstrom überlagerte barokline Wellenstörung 
VI.l. Das VertikaZgesahwindigkeitsfe"ld" Lösung der w-GZeiahung 
Nach einer detaillierten Analyse der horizontalen Advektion der 
Temperatur (oder der geopotentiellen Dicke) bzw. jener der 
Vorticity im Abschnitt V. ist man jetzt in der Lage, .durch An-
wendung der Gleich. ( 11) (w-Gleichung) das Vertikalgeschwindig-
keitsfeld w(p,x) zu berechnen und den physikalischen Mechanis-
mus dieser Gleichung zu untersuchen. Seide Advektionen bestimmen 
in dieser diagnostischen Gleichung das Vertikalgeschwindigkelts-
feld, wie folgt: 
(
. 
2 f
2 
32 ) f a I ~ w ~ - w= -2. - \V •\\7 u; +f) 
o a 2 o ap g g 
p~
(11) 
I 
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Die beiden Glieder auf der rechten Seite sind bei Anwendung 
des Wellenmodells durch die in Abschnitt V aufgeführten Be-
ziehungen (14) und (15) ersetzbar und ihre Summe durch (16). 
Jede dieser Beziehungen enthält für sich zwei Wellenanteile 
mit druckabhängiger Amplitude und Phase, die man durch Anwendung 
trigonometrischer Formeln additiv zu einer einzigen Welle zusam-
menfassen kann. Nimmt man weiter an, daß sich auch w periodisch 
ändert, so ist Wiw=-k 2 w und die w-Gleichung nimmt bei Berück-
sichtigung beider Glieder I, II die folgende Form an: 
-t ~ ·j cos (kx-y)+~c f2 f2 
0 0 
( lla) 
= D cos (kx-o) 
Bei Berücksichtigung von nur einem Glied, entweder I oder II, 
ergeben sich: 
. ~2 k3 y cos(kx-y)+ f~ . A cos(kx-a.) 
o Po 
oder: 
(11b) 
cos (kx-a.) (llc) 
= D!I cos(kx~ö11 ) 
Eine Berechnung ergab für die Amplituden D, DI, DII und die 
Phasen o, o 1 , öii die folgenden Werte: 
Tabelle 4 
mb 
25o 
3oo 
4oo 
5oo 
6oo 
7oo 
8oo 
9oo 
1ooo 
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[ 
AMPLITUDEN Q 
-9 -1 -1 1o mb sec 
18,73 9,36 
17,21 12,38 
12,97 14,75 
8,6o 12,56 
5,89 8,o8 
5,52 4,2o 
6,86 2,82 
9,28 
11,68 
4,59 
7,o2 
9,36 
4,9o 
3, 0 3 
5,53 
5,35 
4,65 
4,53 
4,69 
4,68 
r, PHASEN l 
LWinkelgrade~ 
0 
5,oo 
5,97 
1o,53 
5,oo 5,oo 
2,33 15,o9 
o,3o 121,oo 
22,17 o,81 146,28 
46,76 5,28 138,43 
77,83 22,6o 125,48 
1oo,45 73,56 116,82 
112,56 112,15 112,98 
116,oo 119,24 111,oo 
Eine Lösung der Gleich. (11a) würde dann das totale Vertikal-
geschwindigkeitsfeld w(x,p) liefern, das sich als Folge von 
Advektion absoluter Vorticity plus Temperaturadvektion ~instellt. 
Hingegen liefert die Lösung von Gleich. (11b) oder {11c) nur jene 
Vertikalgeschwindigkeitsverteilungen w1 oder w11 , die sich als 
Folge der horizontalen Vorticity-Advektion für sich allein oder 
der Temperatur-Advektion für sich allein einstellen würden. 
Eine solche Lösung wird nicht ganz einfach ausfallen, da die 
D-Amplituden und die o-Phasen alle Funktionen von p sind. Für 
eine Lösung setzt man w in jedem der drei Fälle in folgender 
periodischer Form an: 
w {p) == w1 {p) cos kx + w2 (p) sin kx {21) 
Dies führt dann, wie leicht ersichtlich ist, auf zwei Differential-
gleichungen: 
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2 
a w 1 2 D(p) ö (p) 
- a ().)1 = cos 
op 2 
2 
k 2 a a w2 2 D(p) sin ö ( 1?) mit 2 konst - a ().)2 = a = = 
op 2 f2 
0 
Als Grenzbedingungen fordert man ein Verschwinden von w in 
1ooo mb = p
0 
als Untergrenze und in 25o mb = pT als Obergrenze 
(als Tropepausenhöhe zu deuten), d.h. 
= looo mb, = 25o mb. 
Eine Lösung jeder der 3 Gleichungen (11a, b oder c) ist dann 
von der Form: 
(22) 
(23) 
p 
w1=w 1 (o) cosh ap + w• 1 (o)/asinhap + ~ Jo(E;)cos o(!;;)sinh a(p-~.)d~ 
und die Grenzbedingungen liefern: 
1 0 = w1 (o) cosh ap0 + w• (o) /a sinh ap + -. 1 o a 
0 = w1 (o) cosh apT + w• 1 (o) /a sinh apT 
PT (24}. 
Po J D(~) cos o (~) sinh a(p
0 
-1;) d~ ! (24a) 
PT 
Dabei sind w1 (o) und w• 1 (o)/a konstante Werte und ~ ist eine Inte-
grationsvariable. Für w2 gelten mit w2 (o} und w• 2 (o)/a analoge 
Lösun~sausdrücke nur mit D(~) sin o(~) in den Integralen. 
Der Lösungs~ang ist dann der folgende: 
(a) Mit den bekannten Werten D und ö löst man graphisch das In-
tegral in (24a) 
(b) ( 24 a) liefert dann 2 Gleichungen, die gestatten, die Kon-
stanten w1 (o) und w• 1 (o)/a zu bestimmen. 
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(c) Mit variabler Obergrenze ~=p löst man dann wieder auf 
graphischem Weg das Hauptintegral in (24) entsprechend 
~= 3oo bis. looo mb, also 8 mal. 
(d) Eine Addition der ersten beiden Terme für variables p 
liefert schließlich w1 als Funktion von p •. 
(e) Eine analoge Prozedur liefert schließlich nach einer Wie-
derholung aller Schritte w2 als Funktion von p. 
{f} Die Zusammenfügung entsprechend (21) liefert schließlich 
w (x,p). 
Die zweimalige Wiederholung des gesamten Lösungsgangs mit D1 , 
o1 oder D11 , o11 als Eingang führt dann auch zur Kenntnis von 
w1 (x,p) oder w11 (x,p). 
Diese gesamte Bestimmungsprozedur ist rechnerisch recht auf-
wendig, aber ist wie man im englischen Sprachgebrauch zu sagen 
pflegt "straight forward•• (d.h. viel Rechenarbeit, aber von der 
Mathematik her eindeutig, so daß man immer zum Ziel kommt). 
1.1. Eine diagnostische Regel 
Bevor die Ergebnisse besprochen werden, gilt es noch einen 
wichtigen Umstand die w-Gleichung betreffend hervorzuheben; 
Wie jede der Gleichungen (11a,b,c) zeigt, ist es immer möglich, 
die w-Gleichung in die nachfolgende Form zu bringen: 
(f~) a2w - k 2w ~ f~ (D cos(kx-o) a ap2 a 
Im Gliede rechts ist der Einfluß der vertikalen Änderung der 
absoluten Vorticity Advektion (dann D1 , o1 ), des Laplace Operators 
der Temperatur-Advektion (dann D11 , ö11 > oder von beiden zusammen 
(dann D,. o) auf die Vertikalgeschwindigkeit enthalten. Da die 
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f2 
0 D-Amplituden (siehe Tabelle 4 ) und der Faktor stets positiv 
0 
sind, kann dieses Glied wegen cos (kx-o) wechselndes Vorzeichen 
je nach der Lage innerhalb der Störungswelle annehmen. Die 
obige Beziehung hat dann die allgemeine Form: 
f 2 2 
o a w 2 
------ k w = F(p) 
cr ap2 
(11d) 
F ist dabei eine beliebig geartete Funktion von p, die in der 
Mitte der Troposphäre, dort wo w als groß erwartet wird, positiv 
oder negativ sein kann. 
Hinsichtlich der Glieder auf der linken Seite gibt die Fig. (15) 
eine Information. Auf der linken Seite sind übereinander 3 unter-
schiedliche Vertikalverteilungen von w mit einem Maximum von 
-3 1x1o mb/sec in 625 mb angenommen. (Oben: Kreis-förmig, Mitte: 
Parabel-förmig, Unten: Sinus-förmig). Hier ist also w positiv 
angenommen, d.h. Absinken. Es könnte aber ebenso negativ sein 
(Aufsteigen) und die Verteilungen wären dann spiegelbildlich 
zur vertikalen z-Achse bei x=O. 
Betrachtet man jetzt die mittlere Bildreihe in Fig. (15), welche 
aw qie vertikale erste Ableitung hinsichtlich des Drucks <ap) zur 
Darstellung bringt, so zeigt sich, obwohl die 3 Ausgangsver-
teilungen von w auf den ersten Blick nicht zu unterschiedlich 
erscheinen, doch eine sehr starke Veränderlichkeit bei ~; • 
Für die kreis-förmige w-Kurve (oben) beginnt die Ableitung 
Kurve in 25o mb bei + ·~ und nähert sich gekrümmt verkleinernd 
der Nullstelle bei 625 mb und verläuft in der unteren Hälfte 
spiegelbildlich negativ und endet in 1ooo mb bei - oo. Für die 
parabelförmige w-Kurve aw (Mitte) jedoch ist op ähnlich geartet 
aber der Form nach linear vom positiven Wert (x=2) in 25o mb 
w Ow/bp 
10-3mb/sec 10-6 sec-1 
0 1 -4 -2 0 2 4 6 8 
I II I I I I I I 
25 
1 30~ 40 --!--__,___....,. 50--1---~ 6 --1---~ 
P (cb)7o -1-----t-t 
l 
I I I I I I 
0 0,25 0,5-2 -1 0 
---·X X 
I I 
2 3 
10-8 mb-1 sec-1 
-4 -3 -2 -1 
I I I I 
I 
-10 I 
-5 
------x 
0 
I 
o·a 
z 
0'61 
o·s 
04 
0 
o·a 
Oö 
o·s 
0~ 
0 
o·8 
0'6 
0'5 
0:4 
o· 
Fig. 15 3 Beispiele ftlr den Zusammenhang zwischen
2
speziellen 
vertikalen Verteilungen von w, ~ und ~ 
ap apt:: 
oben: kreis-förmige w-Verteitung 
mitte: parabeZ-förmige w-VerteiZung 
unten: sinus-förmige w-VerteiZung 
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zum negativen (x= -2) in 1ooo mb. Schließlich zeigt sich für 
die Sinus-förmige w-Kurve (unten) eine wie zu erwarten 
Cosinus-förmig gekrümmte Ableitungskurve ähnlicher Natur, welche 
wieder in der oberen Troposphäre positiv und in der unteren 
negativ ist. Da nach der Kontinuitätsgleichung (5) ~: = - divHv ist, 
herrscht also bei Absinken in der oberen Troposphäre horizon-
tale Geschwindigkeitskonvergenz und in der unteren Troposphären-
hälfte horizontale Divergenz. Bei Aufsteigen ist es entsprechend 
umgekehrt. Wendet man sich der letzten (rechten) Bildreihe in 
Fig. (15) zu, so zeigt sich ein noch unterschiedlicheres Verhalten 
der zweiten Ableitung~:i). Während diese für die kreisförmige 
w-Kurve in 25o und looo mb - oo ist, vergrößert sich ihr stets 
negativer Betrag zur mittleren Troposphäre hin in gekrümmter 
Weise und erreicht in 625mb den Wert x.= -2. Für die ~arabel-
2 
förmige w-Kurve ist ~ durch die ganze Troposphäre hindurch 
ap2 
konstant (xQ -4), während sich für die sinusförmige w-Kurve, 
a2w 
wie zu erwarten, eine Sinus-Verteilung von ~ ergibt, welche 
ap 
in 2So mb und looo mb gleich Null und in 625 mb ein Minimum 
(~= -4,9) annimmt. 
Trotz dieser Unterschiede besitzen die drei Verteilungen 
a2w ~ doch eine 9emeinsame wichtige Eigenschaft. Dies ist der 
dp 
Umstand, daß für die drei positiv gewählten w-Verteilungen die 
zweiten Ableitungen hins~chtlich p durch die gesamte Troposphäre 
hindurch stets negativ sind. 
Daraus ergibt sich zwangsläufig, daß: 
positiv 
negativ 
stets w negativ 
positiv 
sein muß, d.h. 
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2 
d ß d a w -t 1· h · h b ·t 1 a w un ---2 gegensa z ~c es Vorze~c en es~ zen, a so ap 
w = - G(p) 
wobei G(p) eine beliebig geartete Funktion des Drucks mit 
der Dimension [mb2] ist! 
Diese wichtige Aussage gilt auch dann, wenn das Maximum bzw. 
Minimum in der vertikalen w-Verteilung nicht in der Troposphäre-
mitte auftritt, sondern aufwärts bzw. abwärts etwas verschoben 
ist. 
Ausnahmen von dieser Regel betreffen alle jene w-Verteilungen, 
bei denen mehr als ein Maximum oder Minimum zwischen den Null-
stellen am Boden bzw. in Tropepausenhöhe vorhanden sind. Dann 
werden die ersten bzw. zweiten vertikalen Ableitungen schwierig 
verlaufende Kurven mit wechselndem Vorzeichen. Von solchen 
atypischen Verteilungen wollen wir absehen. Die Regel bleibt 
aber gültig für ein jetähnliches singuläres Maximum bzw. Mini-
mum in der w-Verteilung nahe der Tropesphärenmitte mit Wende-
punkten oberhalb bzw. unterhalb. Dann gilt für die Region des 
Maximums bzw. Minimums die obige Regel immer noch. 
Kehrt man nun zur w-Gleichung in der Form (11d) auf Seite 
zurück, so schreibt sie sich mit Hilfe dieser Regel: 
w = F(p) (11e) 
Da nun der Klammerausdruck stets eine positive Größe ist, kann 
man bei Kenntnis des Vorzeichens der Antriebsfunktion F(p) 
sofort auf das Vorzeichen von w (nämlich gegensätzliches Vor-
Zeichen) schließen, speziell für die mittlere Troposphäre. 
Dieser diagnostischen Hilfe werden wir uns in den folgenden 
Abschnitten öfters bedienen. 
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VI.2. Die Ergebnisse der Lösung der w-GZeiahung und ihre 
synoptische Interpretation 
2.1. Das w1-Feld als Folge absoluter Vorticity-Advektion 
Zuerst soll das Vertikalgeschwindigkeitsfeld wi diskutiert 
werden, das sich einstellen würde, wenn nur der Term I in 
der w-Gleichung wirksam wäre, also nur die Vertikale Änderung 
der horizontalen Advektion der absoluten Vorticity von alleinigem 
Einfluß wäre. Wie schon aus der Diskussion am Ende des Ab-
schnitts V und aus Fig. (14, unteres Bild) ersichtlich war, ist 
die horizontale Advektion absoluter Vorticity in den oberen 
Schichten groß und in den unteren klein. Die vertikale Änderung 
dieser Advektion an charakteristischen Stellen zeigt die Fig. 
(16). Man erkennt (linke Seite), daß unterhalb des Höhentroges 
und unterhalb des Höhenrückens die Advektion relativer, plane-
tarischer und absoluter Vorticity recht klein sind und sich 
nur eine geringe Veränderlichkeit mit der Höhe feststellen läßt. 
Hingegen ist die Veränderlichkeit dieser Advektionen sehr groß 
in den Regionen oberhalb des Bodentiefs bzw. Bodenhochs (siehe 
die Bilder rechts), weil die Advektionen unten klein und oben 
erheblich sind. Auch wird aus diesem Bild erneut deutlich, daß 
die Advektionen relativer und planetarischer Vorticity gegen-
sätzliches Vorzeichen besitzen und jene der relativen für eine 
Wellenstörung kürzerer Wellenlänge über jene der planetarischen 
quantitativ stark dominiert. Damit trägt die Advektion abso-
luter Vorticity (siehe Bilder ganz r~chts) das Vorzeichen der 
relativen Vorticity Advektion und ihre vertikale Änderung bleibt 
relativ groß. 
Region unterhalb 
Höhentrog 
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Region oberhalb Bodentief 
~1 
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Höhenrücken Region oberhalb Bodenhoch 
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Fig. 16 Vertikale Verteilungen der horizontalen Advektion 
der relativen;planetarischen und absoluten 
Vorticity für 4 unterschiedliche Regionen 
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Oberhalb des Bodentiefs wird daher 4- (w ·W~ +f) positiv 
op g g 
und entsprechend oberhalb des Bodenhochs negativ und bedient 
man .sich jetzt der Regel nach Gleichung (lle) so folgt ein 
stark negatives w (Aufsteigen) oberhalb des Bodentiefs und 
entsprechend ein stark positives w (Absinken) oberhalb des 
Bodenhochs. Diese Verteilung der Vertikalbewegung hervorgerufen 
durch die vertikale Änderung der absoluten Vorticity-Advektion 
wird auch eindeutig durch die vollständige Lösung der Gleichung 
(11b) bestätigt (siehe Fig. 17, oberes Bild). Auf halbem Weg 
zwischen Höhentrog und Höhenrücken östlich des Troges und exakt 
oberhalb des Bodentiefs steigt die Luft, wie man auf diesem 
Bild erkennt, mit einer maximalen Vertikalgeschwindigkeit von 
-3 + 
w = - o,463 lo mb/sec (etwa o,674 ern/sec) in 5oo mb auf und 
sinkt entsprechena mit dem gleichen maximalen Betrag in 5oo mb 
zwischen Höhenrücken und Höhentrog östlich des Rückens und 
exakt oberhalb des Bodenhochs nieder. Dies alles würde allein 
als Folge der absoluten Vorticity-Advektion und ihrer vertikalen 
Änderung geschehen. 
Oberhalb des Bodentiefs erzwingt di~ Advektion positiver abso-
luter Vorticity (wg·W~g+f<O) entsprechend der Vorticity-Glei-
:::::u~:(:!:>:ri::: :::.::::h:::i:!:" = lt;:J;:e*l~c:e~Htry-
einen lokalzeitlichen Fall des Geopotentials bewirkt. Dies wie-
derum ist gleichbedeutend mit einer Dicke-Abnahme in diaser 
Region, d.h. Abkühlung. Da diese Abkühlung, wie wir noch gleich 
sehen werden, nicht durch horizontale Temperaturadvektion erzeugt 
werden kann (sie ist in dieser Region klein), so muß entsprechend 
+Auf den recht klein erscheinenden Betrag wird in Abschnitt (VI.2.4.) 
noch gesondert und erklärend eingegangen. 
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L/2 
I 
160 180 200 
-120 -100 
Feld derVertikalgeschwindigkeitwn [10"3 
Fig, 17 Die Felder der Vertikalgeschwindigkeiten w1 und w11 
w I: erzeugt durah vertikale JJ.'nderung der horizon taten 
Advektion absoluter Vortiaity 
wii: erzeugt durah horizontale Temperatur-Advektion 
(Erklarungen wie unter Fig. 11) 
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Gleich. (8) ein adiabatisches Aufsteigen der Luft, oberhalb 
des Bodentiefs die dortige Atmosphäre abkühlen, so wie es 
durch die Dicke-Tendenz gefordert wird. In der Gegenwart 
horizontaler absoluter Vorti ci ty-Advektion· erhält somit die 
Vertikalbewegung ein hydrostatisch balanciertes Temperatur-
feld aufrecht, bei welchem Temperatur und geopotentielle 
Schichtdicke einander proportional sind. 
2. 2. Das w11 -Feld als Folge von Temperatur- Advektion 
Nun soll zweitens jenes Vertikalgeschwindigkeitsfeld wii dis-
kutiert werden, das sich einstellen würde, wenn nur das Glied 
II in der w-Gleichung wirksam wäre; also der Laplace-Operator 
angewandt auf die horizontale Temperatur-Advektion. Betrachtet 
man dieses Antriebsglied in Gleich. (11) oder auch (11c), so 
erkennt man leicht, daß es m~t dem Faktor -k 2 ~2 j direkt der 
horizontalen Temperaturadvektion (siehe Abschni~t V, Formel (7)) 
proportional ist. Die Fig. (18) gibt eine Information über diese 
Advektion an speziellen Stellen und ihre vertikale Variation. 
Man ersieht sofort aus dieser Figur (18), daß die horizontale 
bzw. die meridionale Komponente dieser Advektion (u · ~T bzw. 
. g oX 
v ~T) sich für die Regionen oberhalb des Bodentiefs bzw. des g oY · 
Bodenhochs (rechte Bildseiten) dem Vorzeichen nach weitgehend 
kompensieren und daher ihre Summe w •WT ~n diesen Stellen g 
+ -s 
einen mäßigen Betrag um - 1X1o grad/sec besitzt, der obendrein 
entlang der Vertikalen ein mehrfach wechselndes Vorzeichen 
aufweist. Schon vorstehend ist auf den schwachen Einfluß der 
horizontalen Temperatur-Advektion oberhalb des Bodentiefs bzw. 
-hochs Bezug genommen worden. Betrachtet man nun die entsprechen-
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den Verteilungen für die Region direkt unternalb des Höhen-
troges bzw. des Höhenrückens, so zeigt die Fig. ( 18}, linke 
Seiten, daß sich dort die Komponenten gegenseitig unterstützen 
und ihre Summe, nämlich die totale Temperatur-Advektion Vg•WT 
I + -5 groß wird, wobei sie vom maximalen Betrag von ca. - Sxlo 
grad/sec fast linear mit der Höhe ab- bzw. zunimmt. Dabei 
ist sie positiv (Kaltluftadvektion) unterhalb des Hönentroges 
und negativ (Warmluftadvektion) unternalb des Höhenrückens. 
Wegen des oben er~ähnten Faktors wird daher das Antriebsglied II 
in der w-Gleichung (Gleich. (11c)) unterhalb des Höhentroges 
negativ und positiv unterhalb des Höhenrückens. Wendet man nun 
wieder die oben dargelegte Regel an, so folgt für die Region 
unterhalb des Höhentroges w11 >o, also Absinken, und unternalb 
des Hönenrückens w
11
< o, also Aufsteigen. 
Dieser diagnostische Befund wird wieder durch die Durchrechnung 
der w-Gleicnung fdr w11 (siene Gleich. llc) eindeutig bestätigt. 
Das Ergebnis zeigt die Fig. (17), unteres Bild. Im Vergleich 
mit dem vorstehend diskutierten Ergebnis ergibt sich jetzt eip 
!ecnt unterschiedliches w-Feld, welches in Übereinstimmung 
mit dem diagnostischen Befund das Hauptabsinken etwa unterhalb 
-3 des Höhentroges (maximal o,26 lo mb/sec (ca. o,35 cm/sec) 
zwischen 6oo und 7oo mb} und das Hauptaufsteigen etwa unterhalb 
des Söhenrüökerts innehat. Oberhalb des Bodentiefi bzw. Boden-
hochs bleibt die Vertikalbewegung hingegen klein. 
Physikalisch gesehen ist dieser Vertikalbewegungsanteil jener, 
der benötigt wird das Vorticity-Feld in der oberen Troposphäre 
gegen die Wirkung von geopotentiellen Höhenänderungen, die durch 
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thermische Advektion verursacht sind, geostrophisch aufrecht 
zu erhalten. Denn Kaltluft-Advektion unterhalb des Höhentroges 
und Warmluft-Advektion unterhalb des Höhenrückens verursachen 
eine Verringerung der geopotentiellen Schichtdicke bzw. eine 
Erweiterung derselben. Daher steigt die geopotentielle Hühe 
im Rücken und fällt lokalzeitlich betrachtet im Trog, was 
wiederum eine Zunahme der antizyklonalen Vorticity im Rücken 
und eine Zunahme zyklonisoher Vorticity im Trog verursacht. 
Nach der Vorticity-Gleichung (9b) jedoch verlangt dies horizon-
tale Divergenz im Rücken und Konvergenz im Trog, da die Vorticity-
Advektion an diesen Stellen wie in der Fig. (14) früher gezeigt 
wurde, klein ist. Massenkontinuitat verlangt dann Auf~tcignn 
unterhalb des Höhenrückens und Absinken unterhalb des Höhuntrogeu 
und das ist es, was die Rechnung auch als Ergebnis liefert. 
Dieses diagnostische Ergebnis kann nun nochmals wie folgt zu-
sammengefaßt werden. 
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Als Folge der Advektion absoluter Vorticity ergibt sich: 
Region oberhalb des Bodentiefs 
=~=========~================== 
Advektion positiver (zyklonischer) 
absoluter Vorticity 
\V •W(t; +f)< 0 g g 
Vertikale Änderung derselben 
positiv 
~P w g ·W Ct;g +f) >O 
horizontale Temperaturadvektion 
~ 0 oder recht klein 
lokalzeitliche Vorticity-Änderung 
positiv 
()I; 
....:..9.. >0 (siehe Gleich. 9a) at 
lokalzeitlicher Fall der geo-
potentie'llen Höhe 
Clrt. (at; ~ <0 _5f. = -at at 
was Abnahme der geopot. Dicke 
bedeutet, also Abkühlung 
adiabatisches Aufsteigen der Luft 
erforderlich um Abkühlung zu 
erklären 
wi~o (w>O) 
siehe Gl. (8) oder Lösung der w-
Gleichung (11b) 
Region oberhalb des Bodenhochs: 
================~============== 
Advektion negativer (antizyklonisCher) 
absoluter Vorticity 
\V g •'f/ (t;g +f) >O 
Vertikale Änderung derselben 
negativ 
a 
" \V • ( t; +f) <0 
op g g 
horizontale Temperaturadvektion 
~ 0 oder recht klein 
lokalzeitliche Vorticity-Änderung 
negativ 
at; 
_.:_.:;_ <O 
3t (siehe Gleich. 9a) 
lokalzeitlicher Anstieg der geo-
potentiellen Höhe 
~>0 
at 
was Zunahme der geopot. Dicke 
bedeutet, also Erwärmung 
adiabatisches Absinken der Luft 
erforderlich um Erwärmung zu 
erklären. 
wi>O (w<O) 
siehe Gl. (8) oder Lösung der w-
Gleichung ( 11b) · 
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Und als Folge der Temperatur Advektion folgt: 
Region unterhalb des Höhentroges 
=========================~;;;~=~ 
Kaltluftadvektion 
\V •WT>O g 
Laplace der Temperaturadvektion 
negativ 
Abnahme der geopotentiellen 
Schichtdicke 
(siehe Gl. 8) 
Lokalzeitliche Abnahme des 
Geopotentials in oberen Niveaus 
2.1 <0 at 
Lokalzeitliche Erzeugung von mehr 
zyklonaler absoluter Vorticity 
ar,; , 
_:.s. >0 
at 
Geringe horizontale abs. Vorticity-
Advektion 
horizontale Konvergenz in oberen 
Niveaus 
~<0 ap (nach Gl. 9a) 
adiabatisches Absinken der Luft, 
um die obere Konvergenz auszu-
gleichen und das obere Vorticity-
Feld geO$trophisch zu erhalten 
wiX>O (w<O) 
siehe. Gl. (9a) oder Lösung der , 
w-Gleichung (11c) 
Region unterhalb des Höhenrückens 
================================= 
Warmluftadvektion 
\V •WT<O g 
Laplace der Temperaturadvektion 
positiv 
.. i:. . 
W <w •\'ilT} >o g 
Zunahme der geopotentiellen 
Schichtdicke 
(siehe Gl. 8) 
Lokalzeitlicher Anstieg des 
Geopotentials in oberen Niveaus 
2_1 >O 
at 
Lokalzeitliche Erzeugung von mehr 
antizyklonaler absoluter Vorticity 
ar,; 
_:.s. <0 
at 
Geringe horizontale abs. Vorticity-
Advektion 
horizontale Divergenz in oberen 
Niveaus 
~>0 ap (nach Gl. 9a) 
adiabatisches Aufsteigen der Luft 
erforderlich, um die obere Divergen~ 
zu ersetzen und das obere Vorticity~ 
Feld geostrophisoh zu erhalt~n 
(w>O) 
siehe Gl. (9a) oder Lösung der 
w-Gleichung (llc) 
. i 
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2.3. Das totale w-Feld als Folge beider Antriebseffekte 
(absolute Vorticity Advektion und horizontale 
Temperatur Advektion) 
Nach der Lösung der w-Gleichung separ~t für jedes der beiden 
Antriebsglieder und nach der eingehenden Diskussion der 
Ergebnisse und der diagnostischen Folgerungen in den vorher-
9ehenden Abschnitten 2.1: und 2.2., soll nun die Gesamt-
lös·ung vorgelegt werden, d.h. also jenes w-Feld, das sich 
als Folge der Summe beider Effekte einstellt. 
Die für diesen Zweck zu lösende Differentialgleichung ist 
die Gleichung (11a) mit dem Antriebsglied D cos (kx-8), 
wobei D und ö als Funktionen von p in Tabelle 4 (erste Spalten) 
aufgeführt sind. Die Gleichung (11a) ist mit derselben 
Methodik, die in Abschnitt VI.1. erläutert wurde, lösbar. 
Vor der Präsentation des Ergebnisses soll aber der physika-
lische Inhalt des Antriebsgliedes noch etwas näher analytisch 
untersucht werden. Die Gleichung (11a) lautet: 
. 2' ~ 2 ~ ~ 3 ~ ~ ) > () w k er 4c k . k -:2- w = D cos (kx-ö) = 2 A cos(kx-a)- ß :2 C cos(kx-y) 
ap f f P f · 
0 0 0 0 
oder in der ursprünglichen Form 
~ 2 ~2+ ~ L) w == I = ~ ~4c k2) A cos er ~ 2 er p ap 0 
2 2 
was man wegen W w = -k w sofort 
(16) : 
k (kx-a) - ß- C cos (kx-y), 
er 
von der einen in die andere 
Form überführen kann (durch Multiplikation von (11a) mit 
f 2 /er ergibt sich (18)). 
0 
Damit besteht zwischen I und D cos (kx-ö) die nachfolgende 
Beziehung, (siehe Gl. 11): 
f l = _E_ 
cr 
a 
()p 
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(25) 
Was nun die beiden Antriebsglieder angeht, so kann man ihnen 
leicht eine der beiden nachfolgenden Formen geben, um ihre 
Wirksamkeit und ihren Sinn noch besser verständlich zu machen: 
Das Antriebsglied durch die vertikale Änderung der absoluten 
Vorticity Advektion ergibt sich in zwei Teilen mit Verwen-
V g 
fo a 
- -(w ·\V~ ) 
cr ,ap g g 
f 
a 0 (\v •\\1 f) 
--cr ()p g 
= F ( x) zu: 
au 
__!l. = ()p 
2c 
Po 
=( f( ){(!: h -[z o-
=(~){:2 ~} ()p 
= konst und 
L)c] ~} p ()p 
0 
Für das andere Antriebsglied durch horizontale Temperatur-
advektionerhält man mit vg ~ F(x) #F.{y)~ V ~ g 
(26) 
(27) 
Addiert man jetzt die Ausdrücke (26) und (27), so erhält man 
für. den gesamten Antrieb in Gleich. ( 2 5) oder ( 11 a) : 
( 28) 
wobei sich das Glied wegen wechselndem Vor-
zeichen in (26) und (27) herauskürzt. 
Als Kontrolle liefert das Einsetzen von v = ( ~A) cos (kx-a.) 
g 0 av 
entsprechend (5} mit dem daraus bestimmbaren ~ in die 
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Gleich. (28) wieder die gesamte rechte Seite von (16). 
Die Ausdrücke (26) 1 (27) und (28) zeigen nunmehr deutlich 
von welchen Größen diese Antriebsglieder für die Vertikal-
geschwindigkeiten wi 1 wii und w entscheidend abhängig sind, 
nämlich: 
( 1) vom Meridionalwind V g 
av 
( 2) von der vertikalen Änderung von V also ___!l g' ap 
( 3) von der Stärke des Grundstromes u = 2 ( 1 - L) c. g Po 
also von der Wahl des Parameters c 
cx a e 
und {4) von der vertikalen Stabilität cr = -(-6 ) ap 
Den 3 Antriebsgliedern ( 26) 1 ( 2 7) und (2 8) kann man noch eine 
weitere interessante Form geben, wenn man die thermische 
Windgleichung berücksichtigt. 
1 2..1 2 (1- L) Da, u = - (-) :::: c g f &y Po 0 
1 !2. V = +(-) g f ax 
0 
liefert eHe Ableitung nach p mit Berücksichtigung der statischen 
Grundgleichung 
au acx 
_..fl 
= + ap Cly 
av dCX 
___!l 
= -ap ax 
( 3) = 
(~) = p 
R 
= - (-) p 
ClT 
ay 
ClT 
-ax 
= = konst 
setzt man die$e thermischen WindbeziQhungen in die Aued~üoke 
(26), (27) und (28), so erhalten diese nacheinander die Formen: 
f 
0 
Cf 
= _ (Rk2){-u 2..'!:. 
op g ax 
= - ( ::2) :2 ~ ~ (26a) 
aTJ +V -g ay 
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~ w2 { w 9 ·w ( -*) } . -( ~) { + u 9 * + v 9 ;~} I 
I=- (~){(2 *)vg + !z *} 
( 2 7 a) 
( 2 Ba) 
Diese 3 Ausdrücke zeigen wiederum, daß der Antrieb für die 
Vertikalbewegung von der Intensität von u und v und der g g 
Intensität des zonalen sowie des meridionalen Gefälles 
. c· aT aT) des Temperaturfeldes in der.x- bzw. y-R~chtung ax' äY 
maßgeblich abhängt. 
Die Lösung der Gleich. ( 11a) nach der früher dargelegten 
Methode zeigt nun die Fig. (19) (oberes Bild). Das auf 
dieser Figur dargestellte Feld der totalen Vertikalgeschwin-
digkeit w ist nun ganz im Zusammenhang mit jenen Vertikalbe-
wegungen wi und wii zu interpretieren, die früher als Folge 
I 
von jeweils nur einem Antrieb für sich bestimmt wurden 
(siehe Fig. 17). Wie man der Fig. 19 entnimmt, steigt die 
\ Luft jetzt mit~aximaler Intensität etwa 2o 0 östlich der Lage 
des Sodentiefs (nahe 4o 0 ) auf und sinkt entsprechend etwa 
2o 0 östlich der Lage des Bodenhochs mit maximaler Stärke nieder 
(bei etwa 22o 0 ). Die Phase dieses w-Feldes ist also nahezu 
jene des Feldes w1 , welches nur durch die vertikale Änderung 
der horizontalen Advektion von absoluter Vorticity für sich 
verursacht ist. Auch dem Betrage nach ist w nur wenig 
-3 kleiner als wi(maximal -o,39 verglichen mit -o,46 lo mb/sec). 
Hingegen ist dieses w-Feld um ein Viertel der Wellenlänge L 
0 d.h. 9o mit dem Feld wii' welches durch die horizontale 
Temperaturadvektion für sich erzeugt ist, außer Phase. Auch 
ist der maximale Betrag von wii mit -o,26 wesentlich kleiner 
Fig. 19 
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Feld der totalen Vertikalgeschwindigkeit w 10-1 x 
horizontalen Geschwindigkeitsdivergenz V ·V [10-ssec] 
Felder der totalen Vertikalgeschwindigkeit und der 
·horizontalen Geschwindigkeitsdivergenz 
(E~kZäPungen wie unte~ Fig. 11) 
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als jener für w(-o,39 lo- 3 mb/sec). 
Dies ist nun ein Hinweis dafür, daß in der ersten Ent-
Wicklungsphase einer baroklinen Welle die horizontale 
Vorticity Advektion, speziell ihre vertikale Änderung der 
überwiegend wirksame Antriebsmotor für die Einleitung der 
Vertikalbewegung ist und damit für die Intensivierung der 
Störung entscheidenden Einfluß nimmt. Die horizontale Tempe-
raturadvektion wirkt mit, ist aber in diesem Stadium noch in 
quantitativer Hinsicht dem anderen Einfluß unterlegen. 
Dies drückt sich auch im Ergebnis für w dadurch aus, daß der 
stärkeren Hebung direkt über dem Zentrum des Bodentiefs bei 
2o 0 für wi (siehe Fig. 17) eine schwächere Anhebung der Luft 
unterhalb des Höhenrückens weit stromabwärts bei etwa 13o0 
gegenübersteht, so daß das ma~imale Aufsteigen im w-Feld 
wegen der Dominanz des stärkeren Antriebs für wi sich nicht 
genau zwischen 2o 0 und 13o 0 einstellt, sondern asymmetrisch 
bei 4o0 , wie schon vorstehend erwähnt wurde (etwa halbwegs 
zwischen den geneigten Trog- bzw. Rückenachsen und zwischen 
Soo bzw. 6oo mb). 
Man darf vermuten, daß sich in den weiteren Entwicklungsphasen 
der Störung (Idealstadium, Wirbelstadium) bei Aufrichtung 
der Achse zu fast vertikalem Verlauf die vertikale Änderung 
der Vorticity Advektion in ihrem Einfluß auf die Vertikal-
bewegung zurücktritt und die horizontale Temperaturadvektion 
zum bestimmenden Effekt wird. Dafür gibt es gute logische 
Gründe und rechnerische Belege, siehe z.B. KRISHNAMURTI, 
NOGUES and BAUMHEFNER[ 13 J (1966). 
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Überhaupt kommt der horizontalen Temperaturadvektion durch 
Anhebung im. Wellenrücken und Absinken im Wellentrog große 
Bedeutung für die Amplitudenvergrößerung (Instabilität) 
mit wachsender Zeit zu. 
Das untere Bild der Fig. (19) zeigt nun die über die Kon-
tinuitätsgleichung (3) auf dem Weg ~ + 
rechnete Feldverteilung der horizontalen Geschwindigkeits-
divergenz. In charakteristischer Weise ergibt sich halbwegs 
zwischen Höhentrog und dem ihm ostwärts vorauseilenden Höhen-
rücken eine horizontale Divergenz und darunter in den unteren 
Schichten im Bodentiefbereich und etwas östlich davon hori-
zontale Konvergenz. Dagegen ist die Region zwischen oberem 
Wellenrücken bis zum ostwärts vorause(lenden Trog durch 
horizontale Konvergenz mit darunter sich befindlicher Diver-
genz in der Höhe und etwas östlich des Bodenhochs ausgezeichnet. 
In der Tropesphärenmitte ist die horizontale Divergenz sehr 
klein. Die maximale obere Divergenz bzw. Konvergenz beträgt 
+ -s -1 
- o,33 1o sec , während die untere Konvergenz bzw. Diver-
- -5 -1 genz nur maximale Beträge von + o,2 1o sec erreicht. 
Auf die relativ klein erscheinenden Werte von w bzw. WH•wH 
komme ich noch später im Detail zu sprechen (siehe Abschnitt 2.4.). 
Abschließend sollen in diesem Abschnitt noch anhand der Fig. 
(2o) die Verhältnisse in der Vertikal~n bei 4o 0 , wo maximales 
Aufsteigen der Luft festgestellt wurde, näher untersucht 
werden. In der oberen Reihe, linkes Bild ist die w-Verteilung 
a2w 
zusammen mit jener von ~ an dieser Stelle dargestellt und 
ap 
hier zeigt sich,das entsprechend den früheren Aussagen die 
-04 
-02 
25 
30 
40 
50 
"(: 
80 
90 
100 
25 
30 
40 
so 
cj:: 
80 
90 
100 
0 
Fig. 2o 
-91-
110-19mb/cm 2 sec I 
0 5 10 15 0 5 10 15 
' 
--.--
--
' 
_.,.,."., 
' 
' 
... 1 w2(o/, ö<P) 
' 
- g·V--
' ' 
a öp 
... 
' ,.,.,.·'· 
' ....... . .... 
' 
' 
• --- & 
" ...-·'f. eS ( ~ ) 'o ,.",.,...... a c5P \Yg·V g \ 
I 
i / 
"' ,....-"' j 
__ ..... G151 
--- I104m 21 
5 10 w2 -I 0 0 5 10 15 
110-19mb/cm 2sec j 
Die Verhältnisse in der Region mit maximalem 
Aufsteigen bei 4o0 östlich des Bodentiefs 
20 
20 
-92-
beiden Kurven unterschiedliches Vorzeichen besitzen und 
daß es immer eine sie verbindende Funktion G(p) > 0 
(siehe gestrichelte Kurve) geben muß 
[mb 2] , die der Gleichung w = - G{p) 
genügt. 
mit der. Dimension 
a2w 
, siehe (11e), 
ap2 
Im Bildausschnitt oben rechts sind nun die einzelnen Ver-
teilungen der für diese w-Verteilung maßgeblichen Antriebs-
fe a fo a 1 2 2..1 . 
glieder 0 äp (wg•\llt;g), 0 äp {\vg•Wf) und 0 W (\vg•\17- op), 
sowie ihre Zusammenfassung zu einer einzigen Antriebsvertei-
lung Ct)dargestellt. Die wichtigste von ihnen ist zweifellos 
die vertikale Änderung der relativen Vorticity-Advektion 
(strich-punktierte Linie). Sie nimmt mit wachsender Höhe 
beträchtlich zu, erreicht in 4oo mb maximalen Wert und 
nimmt aufwärts bis 25o mb wieder etwas ab. Der Antrieb durch 
die vertikale Änderung der planetarischen Vorticity-Advektion 
ist wesentlich kleiner und vor allem von gegensätzlichem Vor-
zeichen (siehe punktierte Linie). Würde man diese beiden 
Antriebsfunktionen addieren (vertikale Änderung der absoluten 
Vorticity Advektion), so wäre das Ergebnis immer noch positiv 
und mit zunehmender Höhe (mit abnehmendem Druck) stark an-
steigend. was den zweiten Antrieb betrifft,. so ist der Effekt 
der horizontalen Temperatur-Advektion dem Betrage nach wesent-
lieh kleiner, er ist oben und unten positiv und in der 
mittleren Troposphäre negativ (siehe gestrichelte Kurve). 
Addiert man alle 3 Verteilungen so ergibt sich als totale 
Antriebsfunktion die dick ausgezogene Kurve, die unten einen 
-19 ' -19 Wert von ca. 4x 1o und oben einen solchen von etwa 19x lo 
mb/cm2 sec besitzt, also eine beträchtliche Zunahme mit 
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wachsender Höhe aufweist. 
Nach der w-Gleichung (11) (siehe Abschnitt VI.1 2) f 
Antrieb durch die Summe der Glieder - k 2 w und -2 (J 
muß dieser 
a2w 
ap2 
kompensiert werden. Diese Kompensation geschieht wie man 
der Fig. 2o (Bild unten rechts) entnimmt, im überwiegenden 
Maß durch das zweite Glied, während -k 2w nur einen unter-
geordneten Beitrag liefert. 
Da die Antriebsterme ·in der Form (26), (27) und (28) die 
av 
spezielle Wichtigkeit von v und ~ erkennen ließen (neben g op 
der Grundstrom Geschwindigkeit u· = 2(1- E_)c und neben cr) 
g Po 
sind zur Orientierung in Fig. ( 2o) (Bild unten links) noch 
Verteilungen der meridionalen Geschwindigkeit v und ihrer g 
vertikalen Veränderlichkeit aufgenommen, die beide an dieser 
Stelle mit großen Werten eingehen. 
Alles, was die Fig. 2o enthält, bezieht sich auf die Vertikale 
bei 4o 0 etwas östlich des Bodentiefs dort, wo die Vertikalbe-
wegung mit maximalem Betrag aufwärts gerichtet ist. Alle 
Kurven zur vertikalen Null-Linie gespiegelt, würden sich auf 
die Region bei etwa 22o 0 beziehen, wo die Luft mit maximalem 
Betrag etwas östlich des Bodenhochs niedersinkt. 
2.4. Die Größe der Vertikalgeschwindigkeit und der horizon-
talen Divergenz 
Es mag bisher etwas irritiert haben, daß die Absolutbeträge 
von w und WH•wH relativ klein waren. Es ist auch bereits 
aufgezeigt worden, von welchen Umständen diese Größe abhängig 
ist. Dies sind (1) die Geschwindigkeit des Grundstroms u g 
(besonders in der Höhe) und seine vertikale Veränderlichkeit, 
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(2) die Stabilität der Atmosphäre repräsentiert durch 
e ae (3) die meridionale Geschwindigkeit C1 = 
' 
V 
0: ap 
av 
g 
und ihre vertikale Veränderlichkeit __!I oder was das ÖP ' 
gleiche ist, die Wahl der Größe der Amplitude A der 
Störungswelle (v = ~A cos (kx-a)). 
g 0 
Man muß sich grundsätzlich darüber klar sein, daß sich bei 
Änderung dieser Parameter keine Veränderung in der Phase 
aller Felder einstellt, so daß alle Aussagen darüber völlig 
richtig bleiben und sich lediglich der absolute Betrag in 
den verschiedenen bisher präsentierten Feldern ändert. 
Nicht verwunderlich ist, daß bei der bisher gewählten Größe 
des Grundstroms (1o m/sec in 5oo mb, 'V 15 m/sec = 3o Knoten 
in 25o mb) und der relativ schwachen Bodenamplitude der 
Druckwelle von 4o gpm (So gpm in 25o mb) sich nur eine 
-3 
schwache maximale Vertikalbewegung von o,39X1o mb/sec 
{nur etwa o,6 cm/sec) einstellt. 
Um nun das Modell zu testen mit Hinblick auf eine Variation 
solcher Parameter wurden trotz des hohen Rechenaufwands 
zusätzlich zum bisher behandelten Fell I noch 5 weitere 
Fälle bis zum Endresultat für w durchgerechnet, wobei jeweils 
eine variable andere Wahl der obigen Eingangsparameter 
getroffen wurde (siehe Tabelle 5, Römische Zahlen am linken 
Rand). 
Diese Tabelle zeigt an der oberen Kopfleiste: 
( 1) 
(2) 
den Parameter c = u g in Soo mb in m/sec 
und die zonale Grundgeschwindigkeit u g in 25o mb in m/sec 
den Stabilitätsparameter a in Einheiten 3 gr- 1/mb cm 
oder den ihm äquivalenten vertikalen Temperaturgradienten 
in °C/1oo m 
Tabelle 5 
c u (25o mb) 0 = aT A (Boden) A(25o mb) g 'V-- 0 
= 
dZ 
lwiMax lwiMAX 2 (1- .12....) c a ae 0 v (rnax) v (rnax) --- C/1oo mb 
Po e ap g g 
rn/sec rn/sec crn3/~r (7oo mb) gprn gprn -3 ern/sec 
mh mlsec rn/sec 1o mb/sec 
-1 'V 4o So I 1o 15 1o - o,75 6,S5 13,71 0~59 'V 0~ 5'1 
lt6,67 
'V 4o So 
-1 II 4o 1o 
- o,75 6,S5 13,71 1~ 2'1 'V 1~ 85 
I _} 'V 4o So 
III 26,67 4o 0 - o,45 'V 0 'V 0 6,SS 13,71 
IJ 'V 4o So IV 26,67 4o 0 - o,S6 1~40 'V 2~ 04 6,85 13,71 
'V 6o 12o 
-1 V 26,67 4o 1o - o,75 1o,2S 2o,56 1~86 'V 2~ '?1 
II rl 'V 6o 12o VI 5ö 75 0 - o,86 5~56 "' 5_. 2o 1o,2S 2ö,56 
(3) 
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die gewählte Bodenamplitude A der Druckstörung 
0 
in gpm und die Amplitude A derselben in 25o mb = 2 A · 0, 
sowie d~e daraus unten und oben sich ergebenden 
maximalen Werte des Meridionalwindes vg. 
Die eingerahmten Felder bezeichnen die jeweils bei den ein-
zelnen Fällen vorgenommenen Veränderungen dieser Größen 
relativ zum vorliegenden Fall I. Und schließlich ist die Wir-
kung dieser Änderungen auf die maximale Vertikalgeschwindigkeit 
jwjMAX oder ~lw!MAX in den letzten beiden Spalten ablesbar. 
Beim Fall II wurde der Grundstrom wesentlich verstärkt (von 
15 'auf 4o m/sec in 25o mb), sonst alles gleich belassen. Die 
Folge ist eine um mehr als das 3-fache verstärkte Vertikal-
geschwindigkeit. Beim Fall III wurde die Atmosphäre wesent-
lich stabilisiert (a=lo- 1+ 2,4 1o- 1 , oder -o,75 + -o,45°C/1oo m). 
Die Folge ist enorm, denn das Aufsteigen wird fast völlig 
unterbunden. Im Fall IV wurde die Atmosphäre labiler gestaltet 
-1 -1 0 (a = 1o +o,S lo , oder -o,75 + -o,86 C/loo m). Die Wirkung 
auf jwj ist etwas steigernd, aber nicht zu effektiv. Beim 
~all V wurde nun die Druckwellen-Amplitude erheblich vergrößert 
(vqn 4o auf 6o gpm in 1ooomb), was einer Steigerung von v
9 
um cä. 3,4 m/sec in 1ooo mb und von 6,9 m/sec in 25o mb 
entspricht. Damit wird auch die vertikale Windscherung VQn 
v vergrößert. Die Wirkung auf Iw! ist deutlich erhöhend 
9 
-3 (um ca. o,4 1o mb/sec). Als letzter und interessantester 
Fall wurde bei Fall VI der Grundstrom weiter auf Jet-Spitzen-
~ 
werte in 25omb erhöht (75 m/sec = 15o Knoten), die Stabilität 
der Atmosphäre verringert (Labilisierung) und d.ie Störungs-
amplitude A vergrößert beibehalten. 
-~,-
Bei diesem Fall ergaben sich maximale Vertikalgeschwindigkeiten 
-3 
von ca. 3,6xlo mb/sec oder ~ 5 cm/sec, was mit der Er-
fahrung jetzt gut übereinstimmt. Nur im intensiven Ent-
Wicklungsstadium barokliner Störungen wurden durch mehrere 
Autoren mit sorgfältig angestellten Untersuchungen bis zu 
1o cm/sec nachgewiesen. Dies betrifft natürlich nur jene 
Vertikalbewegung großer B~wegungsvorgänge und nicht jene die 
mit subsynoptischen Vorgängen konvektiver oder noch klein-
skaliger Art einhergehen. 
Entsprechend dem in diesem Fall gesteigerten w ist auch die 
horizontale Divergenz bzw. Konvergenz wesentlich erhöht 
-5 -1 (etwa bis 2,7x1o sec ), also verglichen mit dem Fall I 
um'einen Faktor 9 oder 1o größer. 
VII Die lokalzeitlichen Änderungen der relativen Vortioity 
~ und der geopotentiellen Höhe $ (Tendenz) g 
Man sieht sich ~tzt iri der Lage mit Verwendung der quasi-
geostrophischen Vorticity Gleichung (9b) : 
alle auf der rechten Seite aufscheinenden Glieder zu berechnen 
und damit jenes Feld der lokalzeitlichen Änderung der relativen 
Vortioity ~g quantitativ zu ~astimmen, das ~aine Ursaohan in 
der gewählten baroklinen Ausgangssituation hat. 
Das Resultat zeigt die Fig. (21) (oberes Bild). Etwas östlich 
der geneigten Trogachse ergibt sich eine zeitliche Zunahme 
Fig. 21 
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Die Felder der lokalzeitlichen Änderung der relativen 
Vorticity und der geopotentiellen Höhe 
(Erklärungen wie unter Fig. 11) 
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und östlich der Rückenachse eine Abnahme der relativen 
Vorticity. Da wie die Fig. 12 (unteres Bild) zeigte, die 
relative Vorticity an der Trogachse selbst maximal und 
positiv war und entsprechend negativ an der Rückenachse, 
wird sich, wie schon durch andere Argumentation früher 
erkennbar war, die Wellenstörung relativ kurzer Wellenlänge 
mit wachsender Zeit ostwärts verlagern. Etwa zwischen 4oo und 
3oo mb ändert sich ~g mit der Zeit am stärksten. 
av 
~g ist, wie früher schon gezeigt wurde, identisch ~' da 
u g nicht von der geogr. Breite~also von y 1 abhängig ist. Da 
V g = {!J (;!) ergibt sich zwischen ~g und <P der Zusammenhang: 
(siehe bei Gleich. 9a) und w2 q,:-k 2 q, 
2 
wegen U = 0 
ay2 
()~ 
und daher folgt ~ =- k2 (.!t\ fo at) (29) 
Diese Beziehung erlaubt es aus 
a~ 
___g_ 
at durch Multiplikation mit 
k2 
dem konstanten Faktor 
fo 
die lokalzeitliche Änderung des 
Geopotentialfeldes zu berechnen (siehe dazu Fig. ( 21) 1 (unteres 
Bild). Aus dieser Figur ist leicht der gleiche Schluß zu 
ziehen. Die Wellenstörung pflanzt sich in östlicher Richtung 
fort. Die größte Erniedrigung des Geopotentiala in der oberen 
Troposphäre beträgt 9x1o- 4 gpm/sec, was dann bei gleichblei-
bender Andauer dieser Tendenz einem Fall (Anstieg) von 78 gpm 
pro Tag äquivalent ist. 
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VIII Die erzwungene Sekundär-Zirkulation 
Die gleichzeitig arbeitenden Einschränkungen eines geostrophi-
schen und eines hydrostatischen Gleichgewichts, die der Ab-
leitung des quasi-geostrophischen Gleichungssystems in 
Abschnitt II zu Grunde gelegt wurde, bedingen also eine Art 
von Zirkulation, "Sekundär-Zirkulation" genannt, die aus den 
divergenten horizontalen Bewegungen einerseits und der Verti-
kalbewegung andererseits besteht. 
Innerhalb einer hier diagnostisch bearbeiteten baroklinen 
Wellenstörung im jungen Entwicklungsstadium läuft daher eine 
nicht reibungsgetriebene Zirkulation ab, die durch andere 
Prozesse als Reibung verursacht ist. Sie ist vollständig 
unabhängig von jener Zirkulation, die durch die Vorgänge in 
einer planetarischen Grenzschicht (EKMAN-sche Reibungs-
spirale, EKMAN-layer pumping) durch Reibungskonvergenz in 
synoptisch-skaligen Störungen der gemäßigten Breiten erzwungen 
werden. Diese Vorgänge können ebenfalls Vertikalbewegung ein-
leiten, aber meist ist dieser Anteil an der Vertikalbewegung 
jenem Anteil erzwungen durch differentielle Vorticity-Advektion 
erheblich unterlegen,[12]. 
Sicherlich spielen die Reibungseinflüsse EKMAN-scher Art eine 
Rolle und man könnte sie jederzeit in mathematischer Formu-
lierung berücksichtigen, aber wegen ihrer viel kleineren 
Wirkung, speziell über See, wurde dieser Reibung bei der 
Herleitung des quasi-geostrophischen Gleichungssystems nicht 
Rechnung getragen. 
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Die Fig. (22} bringt nochmals zusammenfassend alle früher 
besprochenen dominanten Eigenheiten für den motorischen 
Antrieb dieser Sekundär-Zirkulation zur Darstellung (alle 
schwächeren Einflüsse wurden in erster Näherung unter-
drückt) und zeigt auch die Auslegung der Zirkulationen durch 
horizontale Pfeile mit Hinsicht .auf die horizontale Divergenz-
Verteilung und durch vertikale hinsichtlich der Vertikalbe-
wegung. 
Es ist leicht einzusehen, daß diese Zirkulation zweifachem 
Zweck dient und immer den horizontalen advektiven Vorgängen 
innerhalb eines sich entwickelnden baroklinen Systems ent-
gegen arbeitet. Denn erstens suchen die divergenten Bewegungen 
teilweise die Vorticity Advektion auszugleichen und die 
adiabatischen Temperaturänderungen, welche durch die Verti-
kalbewegung eingeleitet werden, versuchen teilweise die Ein-
flüsse der horizontalen Temperatur-Advektion zu kompensieren. 
Dies hat wichtige Folgen für die Entwicklung des Systems. Auch 
muß betont werden, daß die tatsächlichen Bahnen einzelner Luft-
teilchen, die sich durch ein solches Störungssystem hindurch-
bewegen, in entscheidender Weise im dreidimensionalen Raum 
durch diese Zirkulation beeinflußt und verformt werden. 
Als Ausklang soll nochmals auf die Mitwirkung thermodyna-
mischer Vorgänge und ihre Bedeutung Bezug genommen werden 
(Bewölkung, Feuchte, Kondensation und Niederschlag). Hinsicht-
lich wichtiger Beteiligung und Wirkung dieser Prozesse wird 
der Leser auf die eingehenden Darstellungen darüber im Ver-
lauf der gesamten Lebensgeschichte einer extratropischen 
Störung verwiesen, [18] , [19] , (16] , [4]. 
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In dieser Arbeit wurden hauptsächlich die dynamischen 
Wirkungen im Zeitmoment einer jungen Wellenstörung für 
ihre spätere Entwicklung diagnostiziert, nämlich dann, 
wenn sich Bewölkungsfeld und Niederschlagsfeld erst ent-
wickeln und Kondensationsprozesse erst einsetzen. Daher 
wurde auf ihre Mitbeteiligung noch verzichtet. Bald danach 
aber, bei der schnellen Entwicklung zur Idealzyklone und 
zur okkludierten Wirbelzyklone hin müßten diese Vorgänge 
äußerste Beachtung erfahren. Dann nämlich, wenn die durch 
die Dynamik eingeleitete Vertikalbewegung sich verstärkt 
und die Aufgleit- oder Absink-Vorgänge Wolkenfelder und 
Niederschlag auslösen. 
Literatur 
1. BJERKNES, J. ( 19 3 7) : Theorie der außertropischen Zyklonenbildung, 
Meteorologische Zeitschrift 54, S. 462-466 
2. BJERKNES, J. (1951): Extratropical Cyclones, Comp. Americ. Met. 
Soc., Boston, Mass. s. 599-62o 
3. BYERS, H.R. (1959): General Meteorology, 3.ed., McGraw Hill Book 
Comp. INC., New York, Toronto, London, 
chapters 12,13 s. 287-324 
4. CHROMOV, S.P. and SWOBODA, G. (194o): Einführung in die synop-
tische Wetteranalyse, Verlag J. Springer, 
Wien, 6. Kapitel, 63,64,65, S. 3o9-357 
5. DEFANT, A. (1926): Primäre und sekundäre - freie und erzwungene 
Druck\'lellen in der Atmosphäre, Festschrift 
d. Zentralanst. f. Met. u. Geodyn., Wien, 
Sitz, Ber. d. Wiener Akad., s. 83-1o3 
6. DEFANT, A. und DEFANT, Fr. (1958): Physikalische Dynamik der 
Atmosphäre, Akad. Verlagsgesellschaft mbH, 
Frankfurt a.M., Kapitel 13, s. 294-465 
7. EXNER, F.M. (1917): Dynamische Meteorologie, Verlag G. Teubner, 
Leipzig, Berlin, S. 256-258 
8. FICKER, H. von ( 19 2o) : Beziehungen zwischen Änderungen des. Luftdruckes 
und der Temperatur in den unteren Schichten 
9. FORTAK, H. (1971): 
der Troposphäre (Zusammensetzung der Depressio-
nen), Sitz. Ber. d. Wiener Akademie, Bd. 129 1 
s. 763 
Meteorologie, Deutsche Buchgemeinschaft, 
Berlin, Darmstadt, Wien, Die globale Zirkula-
tion der Atmosphäre und großräumige (synopti- . 
sehe Strömungssysteme, s. 195-233 
1o. GODSKE, C.L., BERGERON, T., BJERKNES, J. and BUNDGAARD, R.C. 
( 1 9 57) : Dynamic Meteorology and Weather 
Forecasting, Americ. Met. Society, Boston, Mass. 
Carnegie.Instit. of Washington, Washington DC. 
Part IV, chapter 14, 14.3, 14.4, 14.5, 
chapter 15, 1S.o, 15.1, 15.2, 15.3 
s. 526-563 
11. HOLMBOE 1 J. 1 FORSYTHE, G. and GUSTIN, W. ( 1948): Dynamic 
Meteorology, 2. ed., J. Wiley and Sens, INC, 
New York, Chapman and Hall, Limited, London, 
chapter 12, Theory of waves in a zonal current, 
s. 337-363 
12. HOLTON , J • R. ( 19 7 2) : An Introduction to Dynamic Meteorology, 
Academic Press, New York and London, 
chapter 7, 1o 
13. KRISHNAMURTI 1 T.N. 1 NOGUES, J. and BAUMHEFNER, D. (1966): 
On the Partitioning of the Baroclinic Vertical 
Metions in a Developing Wave Cyclone, 
Air Force Cambridge Res. Lab., Office of 
Aerospace Research, US Air Force, Bedford, Mass. 
Contr. Nr. AF 19(628)-4777, s. 1-33 
14. LOREN Z, E. ( 19 6 7) : The Nature and Theory of the General Circulation 
of the Atmosphere, World Met. Organization, 
chapters 5, 8, 9 
15. MARGULES, M, (19o5) :Über die Energie der Stürme, Jahrbuch der 
Zentralanst. f. Met. u. Geodyn. Wien, ~' 
s. 1-26 
16. P ALM:I!:N 1 E. and NEWTON 1 C. W. ( 19 6 9) : Atmospheric Circulation 
Systems, Their structure and physical inter-
pretation,·Academic Press, New York and London, 
chapters 1o 1 11, 12, s. 274-387 
17. PETTERSSEN, s. (1952): On the propagation and growth of JetStream 
waves 1 Rep. US Air Force, Washington, DC. 
18. PETTERSSEN, S. ( 1956): Weather Analysis and Forecasting1 2.ed. 1 
Volume I, Motion and Motion Systems, 
McGraw Hill Book Comp. INC., New York, 
Toronto, London, chapters 15,16, s. 3o5-339 
19. PETTERSSEN, S. 1 BRADBURY, D.L. and PEDERSEN1 K. (1962): 
The Norwegian Cyclone models in Relation to 
Beat and Cold Sources, Geofysiske Publikajoner 
Geophysica Norwegica, Vol. XXIV, s. 229-28o, 
Universitetsforlaget, Oslo 
2o. SUTCLIFFE, R. C. ( 1966) : Weather and climate, Weidenfeld and Nicolson, 
London, chapter 9, Large scale weather systems, 
s. 99-118 
Danksagung 
Diese Arbeit wurde im Rahmen eines Forschungsschwer-
punktes "Zirkulation und Energiehaushalt der Atmosphäre" 
der Deutschen Forschungsgemeinschaft durchgeführt. 
Ich danke der Deutschen Forschungsgemeinschaft sehr für 
diese Unterstützung. Weiteres danke ich Herrn Prof. Dr. 
Maagard vom Institut für Meereskunde, Kiel, für Anregung 
und stimulierende Diskussion bei der Lösung der w-Glei-
chung, Herrn Dr. Arpe vom Institut für Meereskunde, Kiel, 
für Diskussion bei der Erstellung des Modells und Verfüg-
barmachung von Vergleichsdaten betreffend wahre, instabile 
Wellen aus Beobachtungen. Auch danke ich Frau Lorentsen 
und Frau Fahrenkrog für die Reinzeichnung der Bilder und 
Frau Diederich, meiner Sekretärin, für die Reinschrift 
und Vervielfältigunq des Manuskriptes. 
